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Die Energiebilanz des Arktischen Ozean spielt eine Schlüsselrolle im globalen
Klimasystem, also auch weit über die Grenzen der Arktis hinaus. Hierbei ist ins-
besondere die Meereisdecke als Grenzschicht zwischen Atmosphäre und Ozean
für die Verteilung der von der Sonne einfallenden Energie auf die verschiedenen
Teile des Klimasystems von großer Bedeutung. Das Meereis reflektiert einen
Großteil der einfallenden Strahlungsenergie. Ein gewisser Teil dringt jedoch in
das Eis ein bzw. hindurch. Sowohl die Ausdehnung und Dicke des Eises, als
auch dessen Albedo werden seit vielen Jahren beobachtet. Im Vergleich dazu
existieren nur relativ wenige Messungen des transmittierten Lichtes, da hier-
für ein Zugang unter das Eis benötigt wird. Insbesondere über die räumliche
Variabilität der Transmission existieren deshalb bisher nur wenige Messdaten.
In dieser Arbeit werden die ersten Messungen des durch das Meereis trans-
mittierten Lichtes an Bord eines ferngesteuerten Unterwasser-Roboters (ROV)
in der zentralen Arktis vorgestellt. Im Rahmen der Reise ARK-XXVI/3 (Tran-
sArc 2011) des deutschen Forschungseisbrechers FS Polarstern wurden an
neun Stationen (beginnend im eurasischen Becken, über den Nordpol ins Kana-
dische Becken, bis auf die Russischen Schelfe) jeweils mehrere Profile des trans-
mittierten Lichtes gemessen. Für die Messungen wurden erstmalig zeitgleich
zwei Spektralradiometer mit unterschiedlicher Winkelcharakteristik verwendet.
Die große Menge an Datenpunkten ist repräsentativ für sommerliche arktische
Meereisbedingungen und ermöglicht statistisch signifikante Aussagen über die
räumliche Variabilität der Lichtbedingungen unter Meereis. Hieraus konnten
Transmissivitäten für verschiedene Eistypen abgeleitet werden und auch eine
Aussage über die Variabilität innerhalb einzelner Eistypen gemacht werden.
Eines der Hauptergebnisse der vorliegenden Arbeit ist, dass einjähriges Eis
in etwa drei mal so viel Licht transmittiert wie mehrjähriges Eis. Die räumliche
Variabilität auf einzelnen Eisschollen übersteigt eine Größenordnung und wird
hauptsächlich durch die Oberflächeneigenschaften bestimmt. Durch Schmelz-
tümpel wird aufgrund der fehlenden Oberflächenstreuschicht deutlich mehr Licht
transmittiert als durch das umliegende Eis. Aus dem Verhältnis der Messwerte
der beiden verschiedenen Sensoren lassen sich neue Erkenntnisse über den Streu-
koeffizienten von Meereis ableiten, insbesondere dass dieser richtungsabhängig




The energy balance of the Arctic is of high importance to the climate system of
our planet also outside the arctic. The sea ice cover as boundary layer between
ocean and atmosphere plays a crucial role in the partitioning of incident energy
between differend compartments of the climate system. While sea ice reflects
most of the incident light, some part is penetrating through the ice. Extent,
thickness and albedo of sea ice have been observed for many years. In contrast,
there exist only few measurements of transmitted light, as acces under the ice is
difficult. Few data exist especially on the spatial variability of transmitted light.
This work presents the first measurements of transmitted light onboard a
remotely operated vehicle (ROV) under sea ice in the central Arctic. Sever-
al profiles of transmitted light were measured during the cruise ARK-XXVI/3
(TransArc 2011) of the german research icebreaker Polarstern in 2011 (beginning
in the eurasian basin, over the pole to the canadian basin and towards russian
shelf seas). Two spectroradiometers with different angular response characteri-
stics were used for the first time for simultaneous measurements. The amount
of data enables statistically significant conclusions on a huge databasis and an
approach to spatial variability of the light conditions under sea ice. Transmit-
tances for different ice types could be derived and the variability within an ice
type described.
One of the main results of the work is that first year sea ice transmits three
times more light than multi year sea ice. Spatial variability on single floes exceeds
one order of magnitude, but is mainly influenced by surface properties. Due to
the lack of a surface scattering layer melt ponds transmit considerably more
light than the surrounding bare ice. From the ratio between the two different
sensors we can deduce, that the scattering-coefficient of sea ice is dependent on
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0.1 Verzeichnis verwendeter Abkürzungen und
Symbole
Die folgende Tabelle gibt einen Überblick über alle in dieser Arbeit verwendeten
Abkürzungen, Symbole und deren Einheiten.
Symbol Bedeutung Einheit
A Fläche m2
α Albedo % oder ∈ [0, 1]
C Irradianz/Radianz-Verhältnis -
D Abstand vom Eis m
F Irradianz W/m2
f(θ) Winkelabhängigkeit der Radianz -
Fd abwärtsgerichtete Irradianz W/m2
Fu aufwärtsgerichtete Irradianz W/m2
F(θ) f(θ) · cos θ -
g Anisotropieparameter der Phasenfunktion -
γ Anisotropiefaktor nach Trodahl et al. (1989) -









pi Kreiszahl 3.1415 -
R Reflektanz -
σ Streukoeffizient oder Standardabweichung 1/m−1
σh horizontaler Streukoeffizient 1/m−1
σv vertikaler Streukoeffizient 1/m−1
sr Steradian (Einheit des Raumwinkels) -
TF Transmittanz % oder ∈ [0, 1]









AUV Autonomous Underwater Vehicle
(Autonomes Unterwasserfahrzeug)
FY I einjähriges Eis
MY I mehrjähriges Eis
PAR Photosynthetic Active Radiation
(400-700 nm)






Große Teile des Nordpolarmeers sind ganzjährig mit Meereis bedeckt. Bereits
seit Jahrhunderten versucht der Mensch in die Arktis vorzustoßen und sie zu
untersuchen. Waren es im 16. und 17. Jahrhundert hauptsächlich wirtschaft-
liche Interessen wie Jagd und mögliche Handelsrouten, so führte gegen Ende
des 19. Jahrhunderts der wachsende Entdeckergeist zu einer wissenschaftlichen
Beschäftigung mit der Arktis. Das Erreichen von Nord- und Südpol durch Ex-
peditionen leitete eine erste Welle der Polarforschung ein. Die mit einzigartigem
Wagemut und großer Kühnheit durchgeführten Expeditionen lieferten zahlrei-
che noch heute wichtige Erkenntnisse über die Arktis und die angrenzenden
Küsten. Als eine der bekanntesten und umfangreichsten Unternehmungen die-
ser Zeit ging die Transpolardrift der Fram (1893-1896) unter der Leitung von
Fridtjof Nansen in die Geschichte ein. Sie widerlegte die damals vorherrschende
Theorie einer eisfreien Zentralarktis, bestätigte die Transpolardrift - die konti-
nierliche Drift des Meereises von der russischen Arktis in Richtung Atlantik -
und ermöglichte mit ihren zahlreichen Messungen einen ersten Einblick in den
Arktischen Ozean und seine Eisdecke.
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Seither gab es viele Forschungsexpeditionen, die heutzutage mit modernen
Forschungseisbrechern wesentlich einfacher und bequemer durchführbar sind.
Dennoch sind die Arktis und ihre Eisdecke noch lange nicht vollständig erforscht
und in vielen Fällen sind aufgrund des schwierigen Zugangs und der harten
klimatischen Bedingungen grundlegende Eigenschaften und Prozesse nicht oder
nur sehr mangelhaft untersucht.
Die Untersuchung der Meereisdecke beschränkte sich zunächst auf dessen
Dicke und Ausdehnung, auf Eigenschaften wie Temperatur und Salzgehalt des
Eises sowie der Beschreibung seiner morphologischen Entwicklung. Erst nach
dem zweiten Weltkrieg ermöglichten neue Technologien (Roulet et al., 1974) die
umfangreiche optische Untersuchung des Meereises, die sich in den 70er Jahren
des 20. Jahrhunderts zu einem ersten allgemeinen Blick auf die optischen Eigen-
schaften von arktischem Meereis zusammensetzen ließ (Grenfell, 1977; Maykut
und Grenfell, 1975). Danach gab es zahlreiche weitere Veröffentlichungen, wel-
che die optischen Eigenschaften von Meereis beschreiben (z.B. Perovich, 1996;
Light et al., 2008; Nicolaus et al., 2010a). Perovich (1996) gibt eine umfangrei-
che Zusammenfassung der Forschungsergebnisse, auf der auch weite Teile von
Kapitel 2.1 basieren.
Viele theoretische und experimentelle Arbeiten beschäftigen sich mit der
räumlichen und zeitlichen Variation optischer Parameter. Vor allem die räumli-
che und zeitliche Variabilität der Albedo wurde zahlreich untersucht (z.B. Pero-
vich et al., 2002). Aufgrund des hohen Aufwandes für Transmissionsmessungen
basierten die ersten Abschätzungen zur räumlichen und zeitlichen Variation der
Lichttransmission auf Modellen, die leichter zu messende variable Eisgeometrien
als Eingangsdaten verwenden (Perovich, 1990). Erst in den letzten Jahren wur-
den Sensoren entwickelt, die aufgrund von gesteigerter Effektivität und besserer
Automatisierung eine größere Anzahl an Messungen und somit eine Abschät-
zung der Variabilität der Lichttransmission ermöglichen (Perovich et al., 1998;
Mundy et al., 2005; Nicolaus et al., 2010a,b). Darauf basierend beschäftigen
sich Untersuchungen mit dem Verständnis der Lichttransportprozesse in einer
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inhomogenen Eisdecke (Ehn et al., 2011; Petrich et al., 2012) und deren Aus-
wirkungen auf das Lichtfeld unter dem Eis (Frey et al.,2011; Nicolaus et al.,
2012, submitted). Es lässt sich zusammenfassend sagen, dass selbst bei einer
dem Betrachter oberflächlich homogen erscheinenden Meereisdecke die optischen
Eigenschaften sehr stark variieren können. Auch die Messung von mikroskopi-
schen optischen Eigenschaften kann bei gleichem Aussehen der Oberfläche an
zwei verschiedenen Stellen deutlich unterschiedliche Ergebnisse ergeben (Voss
und Schoonmaker, 1992).
In den letzten Jahren rücken die Polargebiete im Rahmen der Diskussion
um die Erderwärmung ganz besonders in den Fokus der Wissenschaften, da sich
hier Veränderungen des Klimasystems sehr deutlich zeigen und insbesondere
die Ausdehnung des arktischen Meereises seit Jahren schrumpft. Auch der vom
Weltklimarat herausgegebene IPCC-Bericht (Solomon et al., 2007) prognosti-
ziert für die Arktis die höchsten Temperaturanstiege und somit eine Verstär-
kung des globalen Klimageschehens in der Arktis. Um die Polarmeere und ihre
Eisdecke als Teil des Klimasystems Erde zu verstehen, wird jedoch ein noch bes-
seres Verständnis der relevanten Prozesse benötigt. Die Meereisphysik widmet
sich daher der Beobachtung und Modellierung von Meereiswachstum, seiner
Bewegung sowie der Messung seiner physikalischen Eigenschaften und leistet
somit einen wichtigen Beitrag zur interdisziplinären Erforschung des Meereises.
Hierbei sind auch die optischen Eigenschaften des Meereises von Interesse, da
sowohl die Reflektion und Absorption von einfallendem Sonnenlicht als auch
dessen Transmission in den Ozean wichtige Parameter im Klimasystem darstel-
len. Während die Reflektionseigenschaften des Meereises recht gut bekannt und
verstanden sind, existieren weitaus weniger Daten für die Transmission durch
das Eis hindurch, da hierzu die Notwendigkeit besteht für die Messung unter das
Eis zu kommen. Diese Arbeit soll dabei helfen, mehr über die Menge an Licht
unter dem arktischen Meereis zu lernen und als notwendige Grundlage jeglicher
Modellierung insbesondere dessen räumliche Variation zu erfassen.
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1.2 Meereis im Zeitalter des Klimawandels
Die Ausdehnung des arktischen Meereises wird seit den 70er Jahren kontinu-
ierlich von Satelliten beobachtet. Hierbei wird ein deutlicher Rückgang der Eis-
ausdehnung beobachtet (z.B. Serreze et al., 2007). Satelliten können bisher nur
bedingt die Dicke des Eises bestimmen (Kwok und Rothrock, 2009), aber Daten
von U-Booten (Rothrock et al., 2008) und elektromagnetischen Messmethoden
(Haas et al., 2008) zeigen eine starke Abnahme der Eisdicke. Es wird also insge-
samt eine Abnahme des Eisvolumens beobachtet. Die Ursachen für diesen Rück-
gang sind vielfältig, lassen sich jedoch auf großskalige klimatische Prozesse wie
globale Erwärmung, geänderte Einstrahlung und veränderte Ozean-Zirkulation
zurückführen (z.B. Serreze et al., 2007). Eine weitere Beobachtung ist die Ver-
änderung des Eisalters. Während noch in den 80er Jahren des 20. Jahrhunderts
große Teile des arktischen Packeises aus dickem mehrjährigem Eis bestanden,
gibt es in den letzten Jahren vor allem dünneres einjähriges Eis (Maslanik et al.,
2007).
Der beobachtete Rückgang des Eises führt zu einer verstärkten Schmelze
des Eises durch den Eis-Albedo-Effekt (Perovich, 2011). Inwieweit diese Ver-
änderungen Auswirkungen auf Primärproduktion (Arrigo et al., 2008) und die
marine Nahrungskette (Lee et al., 2011; Leu et al., 2010, 2011) haben ist bisher
unklar, da sich verschiedene Prozesse überlagern. Eine begrenzte Verfügbarkeit
von Nährstoffen sowie die Störung der zeitlichen Abfolge in der Nahrungsket-
te könnten trotz erhöhter Verfügbarkeit von Licht zu geringerer Produktivität
führen.
1.3 Motivation und Hintergrund dieser Arbeit
Die Wichtigkeit des Meereises als Grenzschicht zwischen Atmosphäre und Ozean
in den Polargebieten ist weithin bekannt. Ein bekanntes Beispiel hierfür ist ins-
besondere mit Blick auf den Klimawandel die Eis-Albedo-Rückkopplung, bei
der ein Rückzug des Eises über eine verringerte Reflektion einfallender Strah-
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lung zu verstärkter Erwärmung des Ozeans und damit wiederum zu weiterem
Abschmelzen des Eises führt (Curry et al., 1995; Perovich, 2011). Daher ist ei-
ne korrekte Berücksichtigung des Meereises für Klimamodelle essentiell um den
Energiehaushalt der Polargebiete abzubilden. Aus diesem Grund wird seit vie-
len Jahren die Reflektivität (Albedo) von Meereis intensiv untersucht, lässt sich
doch mit ihr ein bilanzierender Blick auf den Energiehaushalt der Ozeane werfen
(Perovich et al., 2011). Aufgrund der Energieerhaltung gilt zunächst
Transmittierte Energie = Einfallende Energie− Reflektierte Energie.
Diese einfache Betrachtung liefert jedoch keinerlei Aufschluss über die Vertei-
lung der Energie auf die Untersysteme Meereis und Ozean. Es ist aber sehr
wichtig, welcher Anteil der Energie vom Eis selber absorbiert wird und damit
zur Erwärmung und direkten Schmelze des Eises führt. Auch Energie, die an
den Ozean weitergeführt wird, kann - muss aber nicht - zum Abschmelzen des
Eises durch wärmeres Wasser führen. Die Verteilung der Energie auf verschie-
dene Untersysteme hat also einen großen Einfluss auf räumliche und zeitliche
Variationen im Energietransport und der Massenbilanz des Eises sowie auf die
Ozeanzirkulation.
Ein weiterer Punkt ist, dass Licht die wichtigste Energiequelle für Photo-
synthese und somit Primärproduktion ist. Hierbei ist es entscheidend, wieviel
Licht welcher Wellenlänge in welcher Tiefe unter und im Eis für biologische
Prozesse zur Verfügung steht. Die Primärproduktion in der Arktis ist wichtiger
Bestandteil der marinen Nahrungskette. Eine Änderung des verfügbaren Lich-
tes kann große Auswirkungen auf die Nahrungskette haben, da insbesondere das
Licht den Zeitpunkt von Algenblüten bestimmt (Mundy et al., 2005; Leu et al.,
2011).
Eine weitere Anwendung von Transmissionsmessungen kann die spektrosko-
pische Bestimmung von Eiseigenschaften bzw. von im Eis enthaltenen Verun-
reinigungen und vor allem Biomasse sein. Dies ist allerdings aufgrund der Kom-
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plexität des Systemes keine einfache Aufgabe und kann bisher nur für begrenzte
Bereiche zufriedenstellend gelöst werden (Mundy et al., 2007; Nicolaus et al.,
2012 eingereicht).
Auch die physikalische Beschreibung des Strahlungstransportes durch das
Eis steht zwar auf einem soliden theoretischen Fundament (Chandrasekhar,
1960; Maykut und Grenfell, 1975; Grenfell, 1977; Light et al., 2008) ist aber
im Detail nicht komplett verstanden, da aufgrund der starken räumlichen Va-
riabilität auf unterschiedlichen Größenskalen eine Lösung der Strahlungstrans-
portgleichungen beliebig kompliziert ist. Daher ist es notwendig auch die mikro-
skopischen optischen Eigenschaften besser zu untersuchen, um ihre Auswirkun-
gen auf die makroskopischen scheinbaren optischen Eigenschaften zu verstehen
und dadurch z.B. durch Anbringen geeigneter Korrekturen das dreidimensiona-
le Problem mithilfe angepasster eindimensionaler Modelle zufriedenstellend zu
lösen, wie das bei der Fernerkundung der Atmosphäre durch Satelliten bereits
teilweise eingesetzt wird (Nikolaeva et al., 2010).
Die Verwendung eines ferngesteuerten Unterwasserfahrzeuges (im Folgenden
ROV genannt, engl. Remotely Operated Vehicle) ermöglicht eine effektive Mes-
sung des transmittierten Lichtes. Im Gegensatz zu bisherigen Methoden, bei
denen der Sensor mithilfe eines Faltarmes durch ein Bohrloch unter das Eis ge-
bracht wird, ist der Aufwand pro Datenpunkt mit einem ROV als Sensorträger
deutlich geringer und es können räumlich sehr umfangreiche Untersuchungen
von langen Profilen in moderater Zeit aufgenommen werden. Hierzu bietet ein
modernes Polarforschungsschiff eine perfekte Basis, da dieses auch in den abge-
legenen Polargebieten die notwendigen Ressourcen für den Einsatz komplizierter
Großgeräte bereithält.
Folgende Fragestellungen sollen daher in der Arbeit bearbeitet werden:
• Wieviel Licht wird durch verschiedene Eistypen transmittiert?
• Wie groß ist die räumliche Variabilität des transmittierten Lichtes?
• Wie und in welcher Konfiguration kann ein ROV-System erfolgreich für




2.1 Optische Eigenschaften von Meereis
Im Folgenden werden die physikalischen Grundlagen der Meereisoptik kurz er-
läutert. Eine gute Zusammenfassung stellt hier die Monographie „The optical
properties of Sea Ice“ von Donald K. Perovich (1996) dar, aus der einige Teile
der folgenden Ausführungen übernommen wurden.
2.2 Einfallendes Licht
In den Geowissenschaften wird unter dem Strahlungsbegriff (engl. Radiation)
meist nur die elektromagnetische Strahlung verstanden. In der Physik wird je-
doch für den sichtbaren und die daran angrenzenden Spektralbereiche zumeist
der allgemein bekannte Begriff Licht verwendet, da hier im Gegensatz zur Me-
teorologie die Verwendung des Begriffs „kurzwellige Strahlung“(engl. shortwave
radiation) unnötig kompliziert, verwirrend und zudem wenig präzise ist. Deshalb
soll auch hier meist der Begriff Licht verwendet werden. Auch in der Meereisop-
tik geht es um den Transport elektromagnetischer Strahlung - also von Licht -
im Meereis, wobei insbesondere der sichtbare Spektralbereich (ca. 400-800 nm),
teilweise auch UV-(ca. 250-400 nm) und Infrarotstrahlung (ca. 800-2500 nm)
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untersucht wird. Im Bereich des sichtbaren Lichtes spielt insbesondere die pho-
tosynthetisch aktive Strahlung (400-700 nm) eine wichtige Rolle. Sie wird nach
dem englischen Begriff „Photosyntetically Active Radiation“ auch kurz PAR
genannt und ist ein entscheidendes Merkmal zur Beurteilung des für die Photo-
synthese verfügbaren Lichtes. Diese Arbeit bezieht sich aufgrund der Sensorik
auf Wellenlängen von 320-950 nm , sowie auf den Wellenlängenbereich von PAR,
da insbesondere unter dem Meereis nur in diesem Bereich noch Licht vorhanden
ist.
Abbildung 2.1: Spektrum des einfallenden Sonnenlichtes (Irradianz) für bedeck-
ten (rot) sowie klaren Himmel (blau), gemessen während der Eisstationen am
9. und 16. September 2011 (Stationen 78-245 & 78-267). Die Spektren wurden
auf ihre Maximalwerte normiert. In schwarz wird das Spektrum eines idealen
schwarzen Strahlers mit einer Temperatur von 5780 K gezeigt.
Quelle des auf die Erde einfallenden Lichtes ist die Sonne, deren Lichtspek-
trum in etwa dem Spektrum eines schwarzen Strahlers mit einer Temperatur
von ca. 5780 K entspricht. Durch Absorption sowohl in der Sonnen- wie der
16
Erdatmosphäre verändert sich das Spektrum des einfallenden Lichtes. Somit
variiert die auf dem Eis gemessene Einstrahlung zeitlich mit dem Sonnenstand
(Tageszeit) sowie der Wolkenbedeckung. Neben der Variation der Absolutwerte -
zwischen etwa 1 und 200 W/m2 in der sommerlichen Arktis (Grenfell und Pero-
vich, 2008; Nicolaus et al., 2010a) - variiert auch die spektrale Zusammenset-
zung des einfallenden Lichtes. Zwei Beispiele gibt Abbildung 2.1. Bei bedecktem
Himmel erreicht relativ gesehen mehr rötliches Licht (mit einer Wellenlänge von
λ > 460 nm) die Erdoberfläche, während bei klarem Himmel mehr bläuliches
Licht (λ < 460 nm) die Erdoberfläche erreicht. Ein weiterer großer Unterschied
besteht darin, dass bei klarem Himmel das einfallende Lichtfeld aus einer direk-
ten („Sonnenstrahlen“) und einer diffusen Komponente („Himmelshelligkeit“)
zusammengesetzt ist. Während die direkte Komponente mit den Gesetzen der
einfachen Strahlenoptik beschrieben werden kann und unter anderem zu direk-
ter Reflektion an Grenzschichten führt, enthält die diffuse Komponente keine
klare Information über die Richtung aus der sie kommt. Mit zunehmender Be-
wölkung reduziert sich die direkte Komponente und der Sonnenstand kann auf-
grund der komplett diffusen Lichtverhältnisse nicht mehr beobachtet werden.
Gleichmäßig starke Bewölkung bietet daher für optische Feldmessungen beste
Bedingungen, da schnelle Änderungen der Lichtverhältnisse durch vorbeizie-
hende Wolken nicht stattfinden und das einfallende Lichtfeld nur sehr schwach
zeitlich veränderlich und fast immer vollständig diffus ist.
2.3 Physikalische Größen
Die Beschreibung des Lichtfeldes erfolgt zunächst mit Hilfe der Radianz I, die
auch Strahldichte genannt wird:
Radianz: I(θ, φ) = P
A · Ω
Hierbei ist die Radianz I die Leistung P in einem Lichtstrahl pro Raumwin-
kelelement Ω und bestrahlter Fläche A, woraus sich die Einheit [W/m2 · sr]
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ergibt. φ ist der Azimuth- und θ der Polarwinkel in Kugelkoordinaten. Die Ra-
dianz kann auch spektral in Abhängigkeit von der Wellenlänge mit der Einheit
[W/m2 · sr · nm] angegeben werden:
spektrale Radianz: I(θ, φ, λ)
Die Beschreibung der Radianz gibt zwar eine sehr genaue Beschreibung der Win-
kelabhängigkeit der auf die Erde eintreffenden Strahlung, aber für den generellen
Helligkeitseindruck und insbesondere für die Menge der vom Licht zur Verfü-
gung gestellten Energie ist eine Berücksichtigung aller möglichen Raumwinkel
notwendig. Hierzu wird die Irradianz (auch Bestrahlungsstärke oder Strahlungs-
stromdichte genannt) als Integral über die auf die Senkrechte projezierten Ra-
dianzen eines Halbraumes eingeführt:





I(θ, φ) cos θ sin θdθdφ (2.1)





I(θ, φ) cos θ sin θdθdφ
Wobei sin θdθdφ das infinitesimale Raumwinkelelement in Kugelkoordinaten ist
und θ = 0 dem Zenit entspricht. Abbildung 2.2 zeigt die auftretenden Winkel.
Es ergibt sich somit die Einheit [W/m2]. Auch die Irradianz kann natürlich als
spektrale Irradianz in ihrer Wellenlängenabhängigkeit beschrieben werden.
Abbildung 2.2: Grundlegende Geometrie für die Definitionen von Radianz und
Irradianz. Die linke Skizze zeigt die mit den Winkeln θ und φ auf die Fläche A
auftreffende Radianz, die rechte skizziert das dazugehörige Raumwinkelsegment
dΩ
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Im Falle eines vollkommen isotropen Lichtfeldes, also der diffusen Beleuch-
tung bei stark bedecktem Himmel (insbesondere bei sog. White-out Bedingun-
gen), kann Gleichung (2.1) einfach integriert werden, da die Radianz I in dem
Fall unabhängig von den Winkeln θ und φ ist. Man erhält:
Fd = I ·
∫ ∫
cos θ sin θdθdφ = 2pi · I ·
∫
cos θ sin θdθ = pi · I (2.2)
Es sei noch einmal darauf hingewiesen, dass diese Beziehung im Allgemeinen nur
im Falle eines perfekt isotropen Lichtfeldes, also innerhalb eines stark streuenden
Mediums gilt. Sobald die eintreffende Strahlung irgendeine Information über
ihre Ursprungsrichtung enthält, ist sie nicht mehr isotrop und somit ist
Fd 6= pi · I. (2.3)
2.4 Inhärente optische Eigenschaften
von Meereis
Die optischen Eigenschaften von Meereis lassen sich in tatsächliche (inhärente)
Materialeigenschaften des Eises und scheinbare (apparente) Eigenschaften der
Meereisdecke als Ganzes unterteilen. Abbildung 2.3 gibt eine Übersicht über
die für den Strahlungstransport im Eis relevanten Prozesse. Zunächst sollen die
Materialeigenschaften von Eis näher betrachtet werden.
2.4.1 Absorption
Wie jedes Material absorbiert Meereis einen Teil der einfallenden Strahlung
entlang ihres Weges durch das Eis. Die Radianz I nimmt exponentiell mit der
Tiefe z, in welche die Strahlung eindringt, ab. Dies kann durch das bekannte
Lambert-Beer’sche Gesetz beschrieben werden:
I(z, λ) = I(z = 0, λ) · e−k(λ)·z (2.4)
19
Abbildung 2.3: Zusammenfassung der für den Strahlungstransport durch die
Meereisdicke wichtigsten Prozesse
Diese Absorption ist stark wellenlängenabhängig. Der Absorptionskoeefizient
von blasenfreiem Eis wird bei ca. 470 nm minimal, weshalb in diesem Wellenlän-
genbereich das meiste Licht transmittiert wird (siehe Abbildung 2.4). Meereis
ist jedoch kein klares Süßwassereis, sondern enthält vor allem mit Salzwasser
(Sole) gefüllte eingelagerte Kammern sowie zahlreiche weitere Verunreinigun-
gen wie Sedimente, Ruß, Algen, eingelagerte Luftblasen und ausgefällte Salze.
Diese Verunreinigungen können zu einer merklichen Veränderung des spektralen
Absorptionskoeffizienten k führen, die durch eine einfache Formel beschrieben
werden kann:
kMeereis(λ) = vEis · kEis(λ) + vSole · kSole(λ) + vAlgen · kAlgen(λ) + · · · (2.5)
Hierbei bezeichnet v den jeweiligen Volumenanteil und k(λ) den jeweiligen spek-
tralen Absorptionskoeffizienten.
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Abbildung 2.4: links: Absorptionskoeffizient von blasenfreiem Eis nach (Grenfell
und Perovich, 1981; Perovich und Govoni, 1991); rechts: Phasenfunktion der
Streuung. Gezeigt sind die Henyey-Greenstein Phasenfunktionen für typische
im Meereis auftretende g-Faktoren nach Petrich et al. (2012)
2.4.2 Streuung
Die komplexe Struktur von Meereis führt dazu, dass Streuung eine große Rolle
für den Strahlungstransport spielt. Streuung basiert auf Unterschieden des rea-
len Brechungsindex n der verschiedenen Komponenten. Der Kontrast im Bre-
chungsindex zwischen Luftblasen (n ∼ 1, 0) und Eis (n ∼ 1, 31) ist sehr viel
größer als der zwischen Sole-Kanälen (n ∼ 1, 34) und Eis, wehalb Luftblasen
im Eis und der Übergang an der Eisoberfläche sehr wichtig für die Streuungs-
eigenschaften von Meereis sind. Mit abnehmender Temperatur steigt der Bre-
chungsindex der Sole (n ∼ 1, 4 bei −32 ◦C) sowie der Gehalt an ausgefällten
Salzen (n ∼ 1, 54 für NaCl), weshalb kaltes Eis stärker streut. Da die streuen-
den Einlagerungen alle weitaus größer sind als die Wellenlänge des einfallenden
Lichtes, sind die Streueigenschaften von Meereis weitgehend unabhängig von
der Wellenlänge des einfallenden Lichtes.
Physikalisch wird die Streuung durch zwei Parameter beschrieben: den Streu-
koeffizienten und die Phasenfunktion. Der Streukoeffizient beschreibt analog
zum Absorptionskoeffizienten den Energieverlust eines Lichtstrahles durch Streu-
ung pro zurückgelegter Wegstrecke. Je mehr Streuzentren (Solebläschen, Kris-
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tallfehler und Lufteinschlüsse) das Meereis enthält, desto höher ist der Streuko-
effizient. Die Phasenfunktion gibt die Winkelverteilung der gestreuten Strahlung
nach einem einzelnen Streuprozess an. Zur mathematischen Beschreibung der
Phasenfunktion p(Θ) in Meereis wird oft die Henyey-Greenstein Phasenfunktion
mit dem Asymetrieparameter g und dem Streuwinkel Θ (Θ = 0◦ für Vorwärts-
streuung, Θ = 180◦ für Rückwärtsstreuung) verwendet (Henyey, 1941):
p(Θ) = 14pi
1− g2
(1 + g2 − 2g cos Θ)3/2
(2.6)
Der Parameter g beschreibt dabei den gemittelten Kosinus des Streuwinkels und
ist somit für komplette Vorwärtsstreuung 1, für Rückwärtsstreuung −1 und im
isotropen Fall ist g = 0. Beispiele für die Phasenfunktion bei verschiedenen
Werten von g zeigt Abbildung 2.4.
Durch Mehrfachstreuung flacht die effektive Phasenfunktion mit der Anzahl
der Streuereignisse ab, weshalb in Schnee und Eis bereits nach wenigen Zen-
timetern ein isotrop verteiltes Lichtfeld vorliegt (Petrich et al., 2012), obwohl
die Einzel-Streuung im Meereis stark vorwärts gerichtet ist. Es existieren jedoch
nur wenige Studien, die explizit die Phasenfunktionen im Eis untersuchen (Tro-
dahl et al., 1987; Maffione et al., 1998). Andere elektromagnetische Parameter,
wie zum Beispiel die elektrische Leitfähigkeit von Meereis sind aufgrund der
Wachstumsprozesse und der daraus folgenden Kristallstruktur stark anisotrop,
so dass die Vermutung besteht, dass auch die Streuung von Licht zumindestens
in den unteren Eisschichten stark anisotrop ist und auch unter großem Winkel
auftreffende Sonnenstrahlen deutlich senkrechter durch das Eis hindurchgeleitet
werden, als man dies bei rein isotroper Streuung vorhersagen würde (Trodahl
et al., 1987). Eine weitere Untersuchung dieser Anisotropie ist in Abschnitt 4.5
zu finden.
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2.5 Scheinbare optische Eigenschaften
Aus den im letzten Abschnitt beschriebenen mikroskopischen Materialeigen-
schaften ergeben sich makroskopische beobachtbare optische Eigenschaften von
Meereis, die wesentlich leichter zu erfassen sind als die mikroskopischen Para-
meter. Diese bestimmen die Energiebilanz, Morphologie und den Lebensraum
in und direkt unter der Eisdecke.
2.5.1 Albedo
Die Albedo (lateinisch für „Weißheit“) beschreibt das Reflektionsvermögen einer
Oberfläche und ist durch die Messung von auf- und abwärtsgerichteter Irradi-
anz zu beobachten. Da die Albedo wellenlängenabhängig ist, wird die spektrale




Hierbei ist Fu die aufwärtsgerichtete und Fd die abwärtsgerichtete Irradianz
für Licht der Wellenlänge λ (siehe Gleichung 2.1). Die Tatsache, dass frisch
gefallener Schnee weiß ist, spiegelt sich darin wider, dass seine spektrale Albedo
relativ unabhängig von der Wellenlänge ist. Schmelzendes Eis hingegen erscheint
blau, da dessen spektrale Albedo zu größeren Wellenlängen („im roten“) hin
abnimmt. Oft ist jedoch keine spektrale Betrachtung erwünscht, sondern eine





Der Wert dieser totalen Albedo ist natürlich von der spektralen Albedo der
Oberfläche und vom verwendetenWellenlängenbereich abhängig. Typische Albedo-
Werte (λ ≈ 250 − 2500 nm) für verschiedene Oberflächeneigenschaften von
Meereis zeigt Abbildung 2.5. Bei dünnem Eis ist die Albedo eine Funktion der
Eisdicke.
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Abbildung 2.5: Werte der Breitband-Albedo für verschiedene Arten der Meerei-
soberfläche nach Perovich (1996).
Die Albedo der Meereisoberfläche wurde in vielen Arbeiten vielfältig un-
tersucht, da ihre Messung konzeptionell einfach ist und ihr Wert eine große
Bedeutung für das Klimasystem und somit auch für Klimamodelle hat, denn
über die bekannte Eis-Albedo Rückkopplung kann das Abschmelzen der Eisde-
cke beschleunigt werden. In einigen Klimamodellen wird daher die Albedo auch
als Tuning-Parameter zur Anpassung der Modelle verwendet. Schmelzendes Eis
hinterlässt offenes Wasser, dessen Albedo nur 0,06 beträgt. Auf Grund dessen
wird weniger der einfallenden Strahlung reflektiert und mehr absorbiert, was zu
einer Erwärmung des Wassers und folglich weiterer Eisschmelze führt.
2.5.2 Reflektanz
Da insbesondere bei großräumigen flugzeuggestützten Studien und zur Ferner-
kundung die Verwendung von Irradianzsensoren wegen der zu geringen Emp-
findlichkeit gegenüber räumlichen Variationen nicht sinnvoll ist, wird z.B. an
Bord von Satelliten nicht die reflektierte Irradianz Fu, sondern die reflektierte




Um hieraus Werte zu erhalten, die mit Albedomessungen verglichen werden kön-
nen, ist eine Kenntnis über die Winkelverteilung der reflektierten Radianz in
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Abhängigkeit vom Sonnenstand unerlässlich. Diese Information kann aus einer
formalen bidirektionalen Reflektanz-Verteilungsfunktion R(Θ,Φ, θ, φ)(engl.
„BRDF“) gewonnen werden. Diese wird meist im Rahmen von theoretischen
Streuungs-Modellen wie der Mie-Theorie, oder der Photonendiffusionstheore be-
rechnet. In der Realität hängt diese jedoch stark von der Oberflächenbeschaf-
fenheit der Meereisdecke ab.
2.5.3 Transmittanz
Analog zur Albedo ist die spektrale Transmittanz als Verhältnis von transmit-





Auch die Transmittanz kann wellenlängenintegriert als totale (Breitband) Trans-
mittanz angegeben werden. Von besonderem Interesse ist hierbei auch die Be-




λ=400 nmFTransmittiert(λ) dλ∫ 700 nm
λ=400 nmFeinfallend(λ) dλ
Da die spektrale Transmittanz im Wellenlängenbereich von PAR deutlich größer
ist als die Transmittanz bei Wellenlängen größer als 700 nm, ergeben sich für
die PAR-Transmittanz oft höhere Werte als für die totale Transmittanz, deren
Wert ebenfalls immer vom verwendeten Spektralbereich abhängt.
Zur Messung der Transmittanz muss ein Irradianz Sensor unter das Eis ge-
bracht werden, was eine logistisch deutlich anspruchsvollere Messung ist, wes-
halb weit weniger Daten existieren. Dies erfolgt entweder mit Hilfe einer L-Arm-
Konstruktion (siehe Abbildung 2.6), die durch ein Bohrloch geführt wird und
danach ausgeklappt wird (Maykut und Grenfell, 1975), durch Tauchereinsatz
(Ehn et al., 2011), mit Hilfe einer Schlittenkonstruktion zwischen zwei Bohr-
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löchern (Nicolaus et.al 2012, eingereicht) oder mit Hilfe eines ferngesteuerten
Unterwasserfahrzeuges (ROV = Remotely Operated Vehicle) (Perovich et al.,
1998). Diese Arbeit stellt die erste Messkampagne von Transmittanzmessungen
an Bord eines ROV in der zentralen Arktis vor.
Die Zahlenwerte aller hier vorgestellten Verhältnisse liegen zwischen null
und eins, werden jedoch auch in diesem Text regelmäßig in Prozent angegeben.
Hierbei entspricht z.B. eine Transmittanz von 0,5 der Transmission von 50% des
einfallenden Lichtes.
Abbildung 2.6: Mit dem ROV aufgenommener ausgeklappter L-Arm mit Irra-
dianzsensor (links) und durch einen durchgeschmolzenen Schmelztümpel abtau-
chendes ROV zur Messung von Licht unter dem Meereis. Beide Fotos wurden
während der TransArc-Expedition gemacht.
2.5.4 Transflektanz
Der Einsatz von Radianzsensoren unter dem Eis führt dazu, dass es nicht di-
rekt möglich ist eine wie oben beschriebene Transmittanz zu berechnen, da an
der Oberfläche nur die Aufstellung eines Irradianzsensors sinnvolle Ergebnisse
bringt. Die Verwendung eines Radianzsensors an der Oberfläche würde insbe-
sondere bei nicht vollständig isotrop einfallendem Lichtfeld zu starken Schwan-
kungen der Messwerte führen, ist doch aufgrund des starken Streucharakters
von Meereis letztendlich immer die einfallende Irradianz für die Helligkeit unter
dem Eis relevant. Um dieses Problem zu lösen gibt es zwei Ansätze:
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Eine Möglichkeit ist, ein isotropes Lichtfeld anzunehmen und die gemessenen
Radianz-Werte in Irradianzwerte zu transformieren (Roulet et al., 1974; Maykut
und Grenfell, 1975). Unsere Ergebnisse sowie die von Trodahl et al. (1987) wei-
sen jedoch darauf hin, dass die Annahme eines isotropen Lichtfeldes aufgrund
von anisotroper Streuung im Eis selbst bei räumlich invarianter Eisdecke falsch
ist und nicht verwendet werden sollte. Weiterhin sind die Messwerte aufgrund
unterschiedlicher Sichtwinkel der Sensoren sehr stark von der Geometrie der
Eisdecke in einem größeren Umkreis abhängig. Eine weitere Diskussion dieser
Fragen findet sich in Abschnitt 4.5.3.
Daher soll hier ein neuer Weg beschritten werden: Es wird die von Geometrie
und Lichtfeld unabhängige Größe der (spektralen) Transflektanz als Quotient





Diese Größe kann zu jedem Zeitpunkt an jeder Stelle berechnet werden. Sie ist
gegenüber kurzfristigen Änderungen der einfallenden Radianz (z.B. durch Wol-
kenschatten) unempfindlich und, da kein weiterer Sensor benötigt wird, auch
einfach zu realisieren. Um Transflektanz-Werte mit Transmittanz-Werten ver-
gleichen zu können, können diese in erster Näherung durch Multiplikation mit
einem empirisch bestimmten Faktor aufeinander skaliert werden. Es können
selbstverständlich analog zu Albedo und Transmittanz auch totale, bzw. PAR-
Transflektanzwerte angegeben werden.
Die Definition der Transflektanz erfolgt analog zur Reflektanz (siehe Ab-
schnitt 2.5.2) als Quotient aus transmittierter Radianz und einfallender Irradi-
anz. Daher wurde auch der Begriff Transflektanz (engl. „transflectance“) ent-
sprechend gewählt. Der Begriff wurde früher teilweise in leicht anderer Weise
für ein in Reflektion durchgeführtes Transmissionsexperiment verwendet, jedoch
ist dessen Verwendung unüblich, da dort oft von „interactance“ geredet wird.
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Somit sollte eine Verwendung des Begriffes im Rahmen der Meereisoptik nicht
zu Verwirrung führen.
2.5.5 Irradianz-Extinktionskoeffizient
Um für die komplexen Prozesse von Absorption und Streuung eine handhabba-
re Messgröße zu erhalten, definiert man den spektralen Irradianz-Extinktions-
Koeffizient κ(λ), der die Abschwächung der gemessenen Irradianz beschreibt.
Das Lambert-Beer’sche Gesetz gilt zunächst nur für die Radianz und bei ver-
nachlässigbarer Streuung. Dies wird in diesem Fall jedoch ignoriert und das
Lambert-Beer’sche Gesetz mit einem effektiven, die Streuung berücksichtigen-
den Extinktionskoeffizienten verwendet:
F (z, λ) = F (z = 0, λ) · e−κ(λ)·z
für homogene Materialien, bzw. differentiell




für jede Schicht im Eis. Messungen von Irradianzprofilen im Eis sind relativ
schwierig durchführbar ohne dass massiv die Eisstruktur verändert wird. Aus in
einem Bohrloch gemessenen Profilen der Radianz in der Horizontalebene (Pero-
vich et al., 1998) kann unter der Annahme isotroper Streuung dieser Extink-
tionskoeffizient direkt gemessen werden. Ansonsten ergibt er sich aus Model-
lierung des Strahlungstransportes im Eis, oder als über die gesamte Eisdicke
gemittelter Extinktionskoeffizient aus Transmissionsmessungen. Dieser ist dann
natürlich vom Dickenverhältnis der verschiedenen Eisschichten und deren Ex-
tinktionskoeffizienten abhängig (siehe auch Abschnitt 4.2.4).
Der Irradianz-Extinktionskoeffizient von Meereis ist stark vom Abstand von
der Oberfläche und der Kristallstruktur abhängig. Insbesondere in der Ober-
flächenstreuschicht ist er deutlich größer, als im Eisinneren. Typische Werte,
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entnommen aus Perovich (1996), zeigt Tabelle 2.1. Wie alle hier verwendeten
Breitband-Werte sind die jeweiligen Gesamt-Extinktionskoeffizienten natürlich
auch vom Spektralbereich abhängig. Das zunächst einfache Konzept eines Ex-
tinktionskoeffizienten, das wichtig für die Modellierung des Strahlungstransports
im Eis ist, wird in der realen Messung, aufgrund der vielen beeinflussenden Fak-
toren leicht verwirrend, da bereits die Anfangsannahme, dass die Irradianz expo-
nential mit der Tiefe im Eis abnimmt, nicht vollständig der Realität entspricht
(siehe auch Petrich et al. (2012)).






2.5.6 Strahlengang durch das Eis
Ein weiteres wenig untersuchtes Feld ist der tatsächliche Weg der Lichtstrahlen
durch das Eis. Nur wenige Feldversuche (Voss und Schoonmaker, 1992; Trodahl
et al., 1987) und einige Monte-Carlo-Modelle für den Strahlungstransport im
Eis (Trodahl et al., 1987; Light et al., 2003; Petrich et al., 2012) beschreiben
das Lichtfeld aufgrund einzelner Strahlen und machen eine Aussage über deren
räumliche Ausbreitung. Aufgrund der starken Streuung kommt das Licht an
einem Punkt der Eisunterseite von einer relativ großen Fläche an der Oberfläche.
Die Größe dieser Fläche hängt sowohl von der Eisdicke als auch von den Streu-
und Absorptionseigenschaften des Eises ab (siehe Abschnitt 3.4.2).
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2.6 Meereis und seine Variabilität
Dieser Abschnitt soll die für diese Arbeit relevanten Grundlagen der Meereis-
physik einführen. Alle diese Punkte, sowie zahlreiche weitere, sind in größter
Genauigkeit in Thomas (Ed. 2010) dargestellt.
2.6.1 Geometrische Messgrößen
Abbildung 2.7: Skizze zur Definition der wichtigsten Messgrößen der Eisgeome-
trie.
Um etwaiger Verwirrung vorzubeugen, sollen die wichtigsten Bezeichnungen
der Eisgeometrie für diese Arbeit definiert werden, die auch in Abbildung 2.7
gezeigt werden. Die Eisdicke zi ist definiert als Abstand zwischen der Eisobersei-
te und der Eisunterseite. Den Anteil des Eises, der unter der Wasseroberfläche
liegt, nennt man Tiefgang (engl. draft). Das Freibord (engl. freeboard) bezeich-
net wie bei einem Schiff den Teil des Eises, der aus dem Wasser heraus steht. Da
die Scholle schwimmt ist im schneefreien Fall das Verhältnis von Freibord und
Tiefgang durch das isostatische Gleichgewicht gegeben. Lokal kann es jedoch
Abweichungen davon geben. Alle drei Größen können mit Maßbändern bzw.
Maßstäben direkt gemessen werden. Zusätzlich wird die Dicke der Oberflächen-
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streuschicht zsurf als Bestandteil der Eisdicke angegeben. Falls auf dem Eis
Schnee liegt, lässt sich dessen Dicke zs ebenfalls mit Hilfe eines eingerammten
Maßstabes bestimmen.
2.6.2 Meereiswachstum und Entwicklung
Meereis besteht im Gegensatz zu Seeeis aus gefrorenem salzhaltigem Meerwas-
ser. Da das enthaltene Salz (hauptsächlich NaCl) aufgrund seiner Größe nicht
in den Eiskristall mit eingebaut werden kann, hat Meereis eine deutlich andere
Struktur als gefrorenes Süßwasser. Sobald das Meerwasser unter seinen Gefrier-
punkt, der in etwa bei −1, 8 ◦C liegt, abgekühlt wird, bilden sich an seiner
Oberfläche kleine Eisplättchen. Wegen seines Aussehens wird dieses Eis „Eis-
brei“ (engl. grease ice) genannt. Bei ruhigen Bedingungen frieren diese Plättchen
sofort zu einer kompakten dünnen Eisschicht (Nilas) zusammen. Gibt es im Eis-
bildungsgebiet ausreichend Turbulenz (Wellengang, Wind), stoßen die Plättchen
gegeneinander und formen mit der Zeit immer größer werdendes Pfannkuchen-
Eis.
Sobald eine solide Oberfläche vorhanden ist, ändert sich jedoch die Art und
Weise des Eiswachstums. Es beginnt das Wachstum von säuligem Meereis. Hier-
bei bilden sich vertikale Lamellen, da das Eis an der Spitze von Unebenheiten
und senkrecht zur Hauptkristallachse deutlich schneller wächst. Während des
Gefrierens werden zwischen den Lamellen Luft- und insbesondere Salzwasser-
blasen eingefroren. Diese mit Sole gefüllten Hohlräume (engl. brine pockets) sind
ein wichtiger Bestandteil des Meereises. Diese typische Eistextur kann mit Hilfe
von Dünnschnitten, die unter gekreuzten Polarisationsfolien beobachtet werden,
sichtbar gemacht werden (siehe Abb. 2.8). Anhand der Form und Größe der ein-
zelnen Eiskristalle kann die Art und Geschwindigkeit der Eisbildung abgeleitet
werden. Durch den isolierenden Effekt der Eisdecke wird die thermodynamische
Wachstumsgeschwindigkeit mit steigender Eisdicke kleiner. Eine weitere Steige-
rung der Eisdicke findet fast ausschließlich durch dynamische Eisbildungsprozes-
se statt. Werden nun zwei Eisschollen aufeinander getrieben, schieben sie sich
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entweder übereinander (engl. rafting) oder zerbrechen, wobei sich die Bruch-
stücke aufeinander aufhäufen und einen Presseisrücken bilden (engl. ridging),
der viele Meter dick werden kann. Reißt eine Scholle auseinander kann sich
im entstandenen Riss aufgrund der kalten Umgebungstemperatur sehr schnell
neues Eis bilden.
Abbildung 2.8: Dünnschnitte von unter ruhigen Bedingungen in einem spät-
sommerlichen leicht salzigen Schmelztümpel gewachsenem 6 cm dicken Eis. a)
Vertikaler Dünnschnitt; Die Grenzfläche zwischen granularem Eis und Säuleneis
ist durch die gestrichelte Linie angedeutet; b)Horizontaler Dünnschnitt durch
die Schicht mit granularem Eis. c)Horizontaler Dünnschnitt durch die Schicht
mit Säuleneis. Vereinzelt sind kleine Einschlüsse zu sehen. Bild: AWI Meereis-
physik
Die so veränderte Oberflächentopografie hat natürlich einen Einfluss auf die
Ablagerung und Verwehung von Schnee. Beginnt das Eis zu schmelzen, so steigt
zunächst der Feuchtigkeitsgehalt in den oberen Schneeschichten an und mit der
Zeit bilden sich bei ausreichenden Oberflächentemperaturen an tiefergelegenen
Stellen Schmelztümpel (engl. melt ponds) aus. Bei der Erwärmung des Eises
dringt die im Eis enthaltene Sole weiter nach unten durch und aus dem Eis
heraus. Somit verringert sich der Salzgehalt des Eises mit der Zeit deutlich.
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Wenn das Eis dick genug ist und es eine Schmelzsaison überlebt hat, wird es
zu mehrjährigem Eis. Oft wird zwischen einjährigem (engl. first year ice, FYI )
und mehrjährigem Eis (engl. multi year ice, MYI ) unterschieden. Einjähriges
Eis weist typischerweise weniger Deformation auf, was zu einer höheren Bede-
ckung mit vielen flachen Schmelztümpeln führt. Mehrjähriges Eis ist oft -jedoch
nicht immer- dicker und verfügt über ein größeres Freibord. Die Bestimmung des
Eisalters vor Ort ist schwierig und nur bedingt möglich. Weiterhin ist insbeson-
dere am Ende der Schmelzsaison die Klassifikation etwas unpräzise, da hier aus
einjährigem Eis plötzlich mehrjähriges Eis wird, ohne dass sich an der Scholle
selber etwas ändert. Um dieses Klassifikationsproblem zu umgehen betrachtet
diese Arbeit Neueis (in den letzten Wochen gewachsenes Eis), einjähriges Eis (im
vorhergehenden Winter gewachsenes Eis) und mehrjähriges Eis (älteres Eis).
Diese und zahlreiche weitere Prozesse der Eisbildung, Schmelze und Um-
formung führen dazu, dass Meereis eine hohe räumliche Variabilität auf unter-
schiedlichen Größenskalen aufweist und zahlreiche Eigenschaften auf sehr kurzen
Strecken bereits stark variieren können. Abbildung 2.9 zeigt Luftbilder von ark-
tischem Meereis im Sommer und Winter. Die starke kleinräumige Variabilität
ist auch in Abbildung 3.5 deutlich zu erkennen.
2.6.3 Größenskalen der Variabilität
Abbildung 2.9 zeigt, dass das Meereis einer hohen räumlichen Variabilität un-
terliegt. Diese erstreckt sich über mehrere Größenskalen. Da diese Variabilität
ursächlich für die Variation der Lichtbedingungen unter dem Eis ist, sollen diese
verschiedenen Größenskalen kurz diskutiert werden.
Großskalige Variationen (> 100 km)
Die Eisverhältnisse sind in verschiedenen Regionen der Arktis sehr unterschied-
lich. Die grundlegenden ozeanografischen Strömungen an der Oberfläche (siehe
Abb. 2.10 links) bewegen das Eis durch die Arktis. Hierbei sind zwei Unter-
systeme von großer Bedeutung: Der Beaufortwirbel lässt das Meereis in der
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Abbildung 2.9: Luftaufnahmen des Meereises in der zentralen Arktis im Sommer
(links) und im Winter (rechts, Bild: Andreas Umbreit)
kanadischen Arktis zirkulieren, während die Transpolardrift Eis aus der russi-
schen Arktis über den Nordpol hinweg in die Framstraße zwischen Spitzbergen
und Grönland transportiert. Die Ausprägungen der beiden Systeme variieren
in Umfang und Geschwindigkeit abhängig von der atmosphärischen und ozeani-
schen Zirkulation. Dies führt dazu, dass mehrjähriges Eis vor allem im Beaufort-
Wirbel und nördlich und östlich von Grönland zu finden ist, während das Eis
in der Transpolardrift tendentiell jünger und somit auch dünner ist. Diese groß-
skaligen Variationen lassen sich nur von Satelliten oder mit Hilfe zahlreicher
koordinierter Schiffsexpeditionen erfassen.
Mittelskalige Variationen (1-100 km)
Diese großflächigen Variationsmuster werden überlagert von vielen lokalen Pro-
zessen. So ist die Eisdicke stark von der Dynamik einzelner Eisschollen abhängig
(siehe Abschnitt: 2.6.2). Oft findet sich eine Mischung verschiedener Eisklassen,
also ältere Schollen, die von jüngerem Eis umgeben sind. Die entsprechende
Variabilität lässt sich auf dieser Skala jedoch bereits auf einer längeren Expedi-
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Abbildung 2.10: Links: Oberflächenzirkulation im arktischen Ozean (Rot: Mee-
reisbeeckung im Sommer 2007, Hellrot: Mittlere Meereisbedeckung im Som-
mer, Hellblau: Mittlere Meereisbedeckung im Winter) aus Rudels et al. (2012);
Rechts: Meereisdicke Januar/Februar 2011 aus CryoSat-2 Satellitendaten
(Quelle: CPOM/UCL/ESA)
tionsfahrt durch Untersuchung verschiedener Eisschollen erfassen. Somit lassen
sich zum Beispiel Verteilungsfunktionen für einzelne Parameter wie z.B. die Eis-
dicke angeben. Ziel dieser Arbeit ist es unter anderem, zum ersten Mal solche
Verteilungseigenschaften auch für optische Parameter zu bestimmen.
Kleinskalige Variationen (1-1000 m)
Auch einzelne Meereisschollen sind keine homogenen Gebilde. Sie können Merk-
male von Verformungen wie Presseisrücken oder Risse aufweisen, in der Dicke
variieren und vor allem an verschiedenen Stellen unterschiedliche Oberflächen-
eigenschaften wie Schneebedeckung oder Schmelztümpel aufweisen. All diese Ei-
genschaften beeinflussen vor allem die optischen Parameter direkt, was ebenfalls
zu einer hohen Variabilität der Lichttransmission führt. Diese auf einer besseren
Datenbasis als bisher zu untersuchen ist ebenfalls wichtiger Bestandteil dieser
Arbeit.
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Mikroskalige Variationen (< 1 m)
Das Meereis weist wie oben beschrieben (siehe Abbildung 2.8) natürlich auch
auf kleineren Skalen Variabilität (Kristallbau, Solekanäle, ...) auf. Diese sind
grundlegend für die hier hauptsächlich betrachteten apparenten optischen Ei-
genschaften. Aufgrund der hohen Komplexität des Meereises auf dieser Skala
werden jedoch zumeist nur die makroskopischen apparenten Eigenschaften im
Feld untersucht.
Es ist eine große Herausforderung den Einfluss der auf einer Skala beobach-
teten Eigenschaften auf die Eigenschaften in der nächstkleineren oder -größeren
Skala zu verstehen. Insbesondere in der Optik des Meereises begrenzt sich dieses





Im folgenden Kapitel werden die verwendeten Geräte, Mess- und Auswertungs-
methoden beschrieben sowie deren Eigenschaften diskutiert. Eine kurze Zusam-
menfassung (in englischer Sprache) der Feldarbeiten findet sich auch im Fahrtbe-
richt der Polarsternfahrt (Schauer, 2012) sowie in Nicolaus und Katlein (2012a,
eingereicht).
3.1 Polarsternfahrt
Alle Feldmessungen fanden während der Reise ARK-XXVI/3 vom 5. August
bis 7. Oktober 2011 (TransArc 2011) des deutschen Forschungseisbrechers FS
Polarstern statt. Auf 9 Eisstationen und 2 Teststationen von Bord Polars-
terns konnten erfolgreiche Messungen mit dem ROV durchgeführt werden. Diese
Stationen werden in Tabelle 3.1 aufgelistet und Abbildung 3.1 geben einen Über-
blick über die Eisstationen entlang der Route. Alle Zeitangaben beziehen sich
auf UTC.
Die Stationen wurden entlang der durch das ozeanografische Schwerpunkt-
programm an Bord festgelegten Fahrtroute (siehe Abb. 3.1) in Abständen von
zwei bis drei Tagen ausgewählt. Sofern das Wetter einen Erkundungsflug ermög-
lichte, wurde am Tag der Eisstation eine Scholle mittels Helikopter ausgewählt.
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Tabelle 3.1: Liste aller Stationen während ARK-XXVI/3 auf denen erfolgreich
das ROV-System eingesetzt wurde. Die Stationsnummern, entsprechen den im





































































MYI 10 cm überfroren -
Zahlreiche Kriterien machten die Auswahl einer geeigneten Scholle in der stark
abgeschmolzenen Eisdecke schwierig. Eine geeignete Scholle muss über eine aus-
reichend lange gerade Kante verfügen, an der das Schiff mit seiner Backbordseite
anlegen kann. Zugleich sollte auf der Steuerbordseite offenes Wasser vorhanden
sein, um vom Arbeitsdeck weitere Geräte wie CTD, Wasserschöpfer und Netze in
die Wassersäule hinabzulassen. Hinzu kommt, dass die Scholle stabil - also dick
genug - sein muss um beim Anlegen des Schiffes nicht zu zerbrechen. Weiterhin
muss der Wind von der Steuerbordseite kommen, damit eine stabile Lage des
Schiffes während der gesamten Stationszeit garantiert werden kann. Sehr wich-
tig sind vor allem die wissenschaftlichen Auswahlkriterien wie vorhandene Eis-
typen oder Schmelztümpelkonzentrationen. Diese Auswahlprozedur verursacht
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eine gewisse Abweichung gegenüber einer zufälligen Auswahl, da insbesondere
in Gebieten mit dünnem Eis dickere Schollen ausgewählt werden müssen.
Abbildung 3.1: Fahrtroute von FS Polarstern während ARKXXVI/3 (blaue
Linie) sowie die ROV Stationen mit Datum und Stationsnummer. Gezeigt wird
die Meereiskonzentration für den 15. September 2011
3.2 Stationsablauf
Nach Erreichen der Eisstation wurde auf der Scholle eine Möglichkeit gesucht ein
Loch zu schaffen um das ROV ins Wasser zu lassen. In einigen Fällen war dies
sehr einfach in durchgeschmolzenen Schmelztümpeln möglich. War dies nicht
möglich, konnte ein geeignetes Zugangsloch meist sehr leicht im dünnen und
sehr porösen Eis in Schmelztümpeln oder in neu gebildetem Eis mit einer Eissä-
ge geschaffen werden. Lediglich bei der letzten Station am 16.9. war ein Zugang
nur über die Schollenkante möglich. Anschließend wurden Holzbretter mit Eis-
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schrauben an der Kante befestigt, um eine solide und sichere Arbeitsplattform
am Zugangsloch zu erstellen. Diese Auswahl des Zugangsloches führt wiederum
zu einer leichten Abweichung im Vergleich zu einer zufälligen Platzierung, da
tendenziell dünnere Teile der Schollen für die Untersuchung ausgewählt wur-
den. Zusätzlich war die Navigation unter sehr dickem (> 5 m) und unebenem
Eis wegen schlechterer Sichtbarkeit der Markierungsstangen schwieriger und das
Unterfahren von großen Presseisrücken wurde wegen der Gefahr, sich mit dem
Verbindungskabel zum ROV (engl. tether) an Eisstrukturen zu verfangen, weit-
gehend vermieden.
Zwischen den Stationen am 23.8. und 31.8. konnte das ROV aufgrund von
Schwierigkeiten mit dessen Steuerung wegen zu schwacher horizontaler Magnet-
feldstärke nicht erfolgreich eingesetzt werden. Für die Messungen wurde die
gesamte Messelektronik in einem beheizbaren Zelt aufgebaut. Die Stromversor-
gung erfolgte über bis zu 150 m langes Verlängerungskabel vom Schiff, da der
mitgebrachte Generator sich trotz nominell ausreichender Leistung als ungeeig-
net für das ROV erwies. Dies begrenzte zusätzlich die Anzahl der auf einer Eis-
scholle verfügbaren Zugangslöcher. Im Zelt wurde die Oberflächenversorgungs-
einheit für das ROV aufgestellt. Auch die Steuerungseinheit sowie zwei Monitore
zur Überwachung der ROV-Tauchfahrt und die Sensorelektronik wurden auf ei-
nem Tisch aufgestellt. Ein weiterer Irradianzsensor wurde als Referenzsensor
in ausreichender Entfernung vom Zelt (ca. 15 m) auf einem stabilen Stativ in
etwa 1,5-2 m Höhe aufgestellt und mit Hilfe einer Wasserwaage ausgerichtet.
Während der Tauchfahrten steuerte ein Wissenschaftler das ROV während ein
zweiter die Funktionalität der Sensoren im Blick behielt und wichtige Ereig-
nisse, wie zum Beispiel die Zeit der Vorbeifahrt an Markierungsstangen (s.u.)
protokollierte.
Am Zugangsloch stand eine weitere Person, die je nach Bedarf das zuvor
auf dem Eis in großen Buchten ausgelegte Verbindungskabel zum ROV ausgab
oder einzog. Eine Funkverbindung ermöglichte direkte Kommunikation zwischen
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Abbildung 3.2: Links: Zelt mit Mess- und Steuerelektronik, Referenzsensor auf
gelbem Stativ im Hintergrund; Rechts: Eine Person am Zugangsloch überwacht
die ausgegebene Kabellänge. Beide Fotos wurden während der Station am 17.
August aufgenommen.
ROV-Pilot und dem Kabelverantwortlichen. Eine vierte Person assistierte beim
Handling des Kabels und beobachtete die Umgebung zum Schutz vor Eisbären.
Nach einem ersten Funktionscheck des ROV, jedoch vor Beginn der Messun-
gen wurde das Profil vorbereitet. Bei Schneeauflage wurde bestmöglichst darauf
geachtet, die Schneedecke entlang des Profiles nicht zu beeinflussen. War keine
Schneeauflage vorhanden, stellte dies kein Problem dar. Entlang des Profiles
wurden in regelmäßigen Abständen (je nach Sichtbedingungen unter Wasser 7-
15 m) mithilfe eines Eisdickenbohrers (Kovacs Entreprises, Durchmesser 5 cm)
die Eisdicke, Schneedicke sowie Freibord gemessen und anschließend eine rot-
weiß gestreifte Markierungsstange zu Orientierungszwecken durch das Loch un-
ter dem Eis befestigt (Abbildung 3.3). Diese Markierungsstangen waren mithilfe
von weißen Klebebandstreifen auf den roten Abschnitten binär nummeriert, um
während der Tauchfahrten feststellen zu können, vor welcher der Markierungs-
stangen sich das ROV befand. Zusätzlich wurden die Oberflächeneigenschaften
notiert, insbesondere die Positionen der Übergänge zwischen Schmelztümpeln
und Blankeis. Nach Abschluss der Vorbereitungen wurde mit den Tauchfahrten
begonnen.
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Abbildung 3.3: Vorbereitung und Markierung des Messprofiles, sowie Messung
der Eisgeometrie entlang des Profiles auf der Station am 19. August
3.3 ROV-System
Das hier verwendete ROV V8ii (Ocean Modules, Åtvidaberg, Sweden) besteht
aus dem eigentlichen ROV (Abbildung 3.4), dem Verbindungskabel und einer
Oberflächeneinheit. Über einen angeschlossenen Monitor können die Tauchgänge
im Zelt überwacht und auf einem Standardlaptop mit Hilfe der Software Seanet
Pro (Tritech, Aberdeen, UK) aufgezeichnet werden. Die Steuerung übernimmt
ein Pilot an der Steuerungseinheit (engl. pilot control unit). Das ROV wird von
8 Propellern angetrieben und verfügt über eine besondere Steuerungssoftware,
die eine für ROVs seltene freie Beweglichkeit in allen drei Raumrichtungen er-
möglicht. Ein internes Kontrollmodul (engl. inertial navigation system, INS)
überwacht die Lage des ROV im Wasser und führt automatisch alle nötigen
Korrekturen durch, um das Fahrzeug in einer stabilen Lage zu halten. Hierbei
wird die Kursrichtung, die Tauchtiefe sowie Roll- und Neigungswinkel konstant
gehalten. Es stehen drei Stabilisierungsmethoden zur Verfügung: In den meis-
ten Fällen wurde das ROV im Modus „normal“ gesteuert, hierbei werden die
Kursinformationen des magnetischen Kompasses verwendet. Da in der Nähe von
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Schiffen oder bei schwachem Magnetfeld diese Informationen unzuverlässig sind,
kann im „VG“-Modus ein Kreiselkompass verwendet werden, der allerdings nur
wenige Minuten stabil läuft und danach stark zu driften beginnt. Aufgrund der
unmittelbaren Nähe zum magnetischen Pol konnte am 31. August das ROV
nur im komplett unstabilisierten „deck“-Modus betrieben werden. Leider waren
hierbei deutliche Abstriche in der Datenqualität hinzunehmen.
Die Maximalgeschwindigkeit des ROV beträgt ca. 1 m/s, für die Profile wur-
de aber meist mit einer möglichst konstanten Geschwindigkeit von ca. 0.25 m/s
gemessen. Strömungen unter dem Eis beeinflussen natürlich diese Geschwindig-
keit und folglich die Navigation. Eine Tauchfahrt mit konstanter Geschwindig-
keit in konstanter Tiefe entlang eines Profiles erwies sich als die beste Möglich-
keit der Datenaufnahme, da es sehr schwierig ist das ROV in einer definierten
Position konstant an der Eisunterseite zu halten und danach zum nächsten Mess-
punkt weiter zu fahren. Direkt an der Eisunterseite war die Strömung meist am
stärksten.
Abbildung 3.4: Das verwendete ROV und einige der vorhandenen Sensoren.
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Die beiden Strahlungssensoren (siehe 3.4) wurden wie in Abbildung 3.4 an
der Vorderseite des ROV montiert. Hierbei wurde sichergestellt, dass die Sen-
soren ein freies Sichtfeld hatten und trotzdem ausreichend gegen mechanische
Schädigung geschützt waren. Um einen möglichen Einfluss des gelben Auftriebs-
körpers zu minimieren, wurde dieser im vorderen Abschnitt mit schwarzem Kle-
beband abgeklebt.
Für den Einsatz unter dem Eis war eine spezielle Tarierung des ROV nötig.
Um ein Verhängen mit Eisstrukturen weitestgehend zu vermeiden, wurde das
Verbindungskabel leicht sinkend ausbalanciert. Auch das ROV wurde leicht sin-
kend eingestellt, damit es im Falle eines Kontrollverlustes senkrecht unter das
Loch absinkt und von Hand herausgezogen werden kann. Diese Einstellungen
widersprechen denen beim normalen ROV-Einsatz am Meeresboden. Leichte
Unterschiede im Salzgehalt des Wassers führten an einigen Stationen zu leicht
abweichendem Verhalten, was aber die Handhabung und Steuerung des ROV
nicht beeinträchtigte.
3.3.1 Sensorbestückung
Neben den beiden Spektralradiometern (siehe Abschnitt 3.4) verfügt das ROV
über weitere Sensoren. Das eingebaute INS überwacht Neigungswinkel, Rollwin-
kel, Tauchtiefe und Kursrichtung und zeigt diese Daten in einem Overlay auf
dem Kontrollbildschirm zusammen mit Zeit und Datum an (siehe Abbildung
3.5). Leider war ein direktes Auslesen dieser Daten nicht möglich. Zur Orien-
tierung ist auf dem ROV ein Sonar (Micron DST MK2, Tritech, Aberdeen,
UK) angebracht. Ein Altimeter (DST Micron Echosounder, Tritech, Aberdeen,
UK) misst den Abstand vom ROV zur Wasseroberfläche bzw. zur Eisunterseite.
Zur Dokumentation der Tauchfahrten ist an der Vorderseite eine Zoom-Kamera
(Typhoon, Tritech, Aberdeen, UK) und am Heck eine einfache Rückfahrkamera
(Ospray, Tritech, Aberdeen, UK) installiert. Anfänglich wurde am ROV noch
ein Lawinenverschüttetensuchgerät (kurz LVS, Pieps Freeride, Pieps GmbH, Le-
bring, Österreich) zur Positionierung angebracht. Diese Methode erwies sich ge-
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genüber vorhergehenden Erfahrungen bei winterlichem Eis, in der sommerlichen
zentralen Arktis aufgrund des hohen Salzwassergehaltes des sehr porösen Eises
als unbrauchbar.
Abbildung 3.5: Aufnahmen aus den gespeicherten Dokumentationsvideos der
Tauchfahrten auf verschiedenen Eisstationen während TransArc. Gezeigt sind
sechs Beispiele von verschiedenen Stationen, mit unterschiedlicher Eistopogra-
phie und klar erkennbaren Unterschieden in Helligkeit und Farbe. Die Markie-
rungsstangen sind 1 m lang und in 10 cm Abschnitten rot-weiß markiert.
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3.3.2 Datenerfassung
Die Datenerfassung erfolgte über einen Standard-Laptop, von dem aus mit der
Software MSDA_XE (TriOs GmbH, Rastede, Deutschland) die optischen Sen-
soren gesteuert und die anlaufenden Daten gespeichert wurden. Das Signal des
Irrradianzsensors wurde durch das letzte freie Litzenpaar im Verbindungskabel
geführt und über eine PS-Box (TriOs GmbH, Rastede, Deutschland) an den
Computer weitergegeben. Da kein weiteres Litzenpaar zur Verfügung stand,
wurde der Radianzsensor direkt über ein 150 m langes Sensorkabel zusammen
mit dem Referenzsensor über eine IPS-Box (TriOs, Rastede, Deutschland) an
den Computer angeschlossen.
Da die Integrationszeiten des Irradianzsensors unter dem Eis deutlich größer
als die der beiden anderen Sensoren waren, wurden die Messungen von Radianz-
und Referenzsensor mit höherer Frequenz ausgelöst als die Irradianzmessungen,
um eine korrekte Datenerfassung zu gewährleisten. Das Messintevall betrug hier-
bei je nach Eisbedingungen zwischen 2 und 10 Sekunden. Bei einer mittleren
Messgeschwindigkeit von ca. 0, 25 m/s ergibt sich eine räumliche Auflösung von




Für die Lichtmessung wurden Ramses-ACC/ARC Spektralradiometer (TriOs
GmbH, Rastede, Deutschland) verwendet. Diese Sensoren haben sich bereits im
arktischen Feldeinsatz bewährt und erfüllen mit ihrem kompaktem und robusten
Aufbau alle für diese Zwecke notwendigen Kriterien. Die technischen Details
wurden von Nicolaus et al. (2010b) bereits umfangreich beschrieben, weshalb
hier nur eine kurze Darstellung erfolgt.
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Das einfallende Licht wird über eine Optik in eine Glasfaser eingekoppelt, die
das Licht an die MMS1-Spektrometereinheit (Zeiss GmbH, Jena, Deutschland)
weitergibt. Dort wird das Licht in einem Prisma in seine Spektralanteile zerlegt
und in einem Photodiodenarray registriert.
Der Irradianzsensor (ACC - Advanced Cosine Collector) verfügt als Einlass-
optik über ein Kosinus-Diffusor-Plättchen aus Spektralon, dessen Winkelcharak-
teristik bis auf wenige Prozent einem Kosinus entspricht. Beim Radianzsensor
(ARC - Advanced Radiance Collector) ist als Einlassoptik eine Sammellinse ein-
gebaut, die nur Strahlen bis ca. 3, 5 ◦ Abweichung von der optischen Achse in
die Glasfaser einkoppelt. Es ergibt sich somit ein Sichtfeld von ca. 7 ◦ für diesen
Sensortyp.
Der Irradianzsensor bietet somit eine Messung der aus dem gesamten Halb-
raum eintreffenden Energie, was sowohl für biologische Prozesse als auch insbe-
sondere für den Energiehaushalt der Meereisdecke die entscheidende Messgröße
ist. Der Radianzsensor hingegen ermöglicht durch sein geringeres Sichtfeld eine
räumlich besser aufgelöste Untersuchung der optischen Eigenschaften des Mee-
reises.
3.4.2 Räumliche Auflösung der Sensoren
Um eine Beurteilung der räumlichen Auflösung der durchgeführten Lichtmessun-
gen zu ermöglichen ist es wichtig zu untersuchen, wo das im Sensor registrierte
Licht überhaupt her kommt.
Hierfür spielt zunächst die Winkelcharakteristik des jeweiligen Sensors (s.o.)
eine entscheidende Rolle. Der Radianzsensor verfügt über ein Sichtfeld von ca.
7◦ Vollwinkel. Somit kann der Radius R der Kreisfläche, aus welcher der Sensor
Licht von einem lambert’schen Strahler im Abstand D empfängt, sehr einfach
geometrisch durch die folgende Gleichung angegeben werden:
R = D · arctan 3, 5◦ (3.1)
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Für die Kosinuscharakteristik des Irradianzsensor kann nicht direkt ein sol-
cher Radius angegeben werden. Es kann jedoch ein Radius R für die Fläche
angegeben werden, aus der ein bestimmter Anteil f des registrierten Flusses
stammt. Nach Nicolaus et al. (2010b) gilt für einen Abstand D von einem Lam-
bert’schen Strahler:
f(R,D) = sin2 arctan R
D
Hieraus ergibt sich, dass 60% des gemessenen Flusses aus einer Lambert’sch
strahlenden Fläche mit dem Radius R im Abstand D stammen:
R = D · tan arcsin
√
f = D · 1, 22 (3.2)
Die oben genannten Formeln gelten für einen Sensor, der im AbstandD von einer
Fläche misst - alo zum Beispiel für den nach unten gerichteten Sensor bei einer
Albedomessung. Im Falle der Transmissionsmessung geben Gleichungen 3.1 und
3.2 den Radius der Fläche an der Eisunterseite, aus der Licht in den Sensor fällt,
an. Dies ist jedoch nur bedingt von Interesse, da für die räumliche Variation
der Lichtbedingungen insbesondere die Oberflächeneigenschaften wichtig sind.
Aufgrund der Streuung im Meereis, breitet sich - trotz stark vorwärts gerichteter
Einzelstreuung - das Licht auch horizontal aus, so dass das im Sensor registrierte
Licht nicht von einem Punkt, sondern einer größeren Fläche an der Eisoberseite
kommt.
Um die Größe dieser Fläche zu bestimmen, wurden Daten aus einem Monte-
Carlo-Modell zur Modellierung des Strahlungstransportes im Eis (Petrich et al.,
2012) verwendet. Aus den Modelldaten (Anzahl der StrahlenN = 106), lässt sich
die Herkunft der auf den Sensor eintreffenden Strahlen berechnen. Zusätzlich zu
den von Petrich et al. (2012) bereits berechneten Daten für einen Irradianzsen-
sor direkt an der Eisunterseite wurde hieraus die Herkunft des auf den Sensor
einfallenden Lichtes für den Radianzsensor, sowie Sensoren mit einem Abstand
von 1 m zur Eisunterseite (Eisdicke=1 m) berechnet (Abbildungen 3.6 und
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3.7). Der Streukoeffizient im Wasser kann hierbei in guter Näherung vernach-
lässigt werden. Da in einem späteren Teil der Arbeit auch anisotrope Streuung
im Eis diskutiert wird, werden die Abbildungen auch für den anisotropen Fall
(γ = 0, 66) gezeigt.
Es zeigt sich klar, dass der Fußabdruck des Sensors bei steigendem Abstand
vom Eis wächst, so steigert sich der 50%-Radius für den Irradianzsensor von
0,91 m auf 1,17 m bei einer Entfernumg um 1 m von der Eisunterseite. Für
den Radianzsensor bleibt dieser Radius jedoch bei 0,77 m in etwa konstant. In-
teressanterweise bleibt der 90%-Radius jedoch in beiden Fällen etwa konstant
bei 2,0 m, weshalb für unsere Messungen davon ausgegangen werden kann, dass
unabhängig vom Abstand vom Eis 90% des gemessenen Lichtes aus einem Ra-
dius von etwa 2.0 m um den Sensor herum stammt. Im Falle von anisotroper
Streuung im Eis werden die Unterschiede der Ursprungsflächen des gemessenen
Lichtes zwischen Radianz- und Irradianzsensor kleiner. Tabelle 3.2 zeigt die aus
dem Modell berechneten Radien der Ursprungsflächen. Diese Rechnungen be-
ziehen sich nur auf Streuung. Betrachtet man zusätzlich Absorption, führt dies
zu einer weiteren Verringerung der Ursprungsfläche.
Tabelle 3.2: Radien der Kreisflächen [m], aus denen in bestimmten Situationen
50%,70% oder 90% des vom Detektor gemessenen Lichtes stammt. γ bezeichnet
die Anisotropie und D den Abstand des Detektors von der Eisunterseite.
*Daten für den Radianzsensor sind aufgrund von numerischem Rauschen einem
höheren Fehler unterworfen.
Irradianzsensor: 50% 70% 90%
γ = 0; D = 0 m 0,91 1,31 2,09
γ = 0; D = 1 m 1,17 1,71 2,09
γ = 0, 66; D = 0 m 0,71 1,03 1,68
γ = 0, 66; D = 1 m 0,91 1,37 2,09
Radianzsensor*: 50% 70% 90%
γ = 0; D = 0 m 0,77 1,21 2,03
γ = 0; D = 1 m 0,77 1,20 2,02
γ = 0, 66; D = 0 m 0,57 0,90 1,52
γ = 0, 66; D = 1 m 0,57 0,90 1,52
Eine weitere Vergrößerung der Fläche, die eine einzelne Messung beeinflusst,
entsteht durch die Eigenbewegung des ROV, da sich dieses während der In-
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Abbildung 3.6: Herkunft des im Irradianzdetektor registrierten Lichtes [m−2].
Die roten Kreise zeigen die Radien, aus denen 50%,70% bzw. 90% des im Detek-
tor registrierten Lichtes stammen. In der oberen Reihe befindet sich der Sensor
direkt an der Eisunterseite, während er in der unteren Reihe einen Abstand von
1m von der Eisunterseite hat. Die linke Spalte zeigt isotrope Bedingungen, die
rechte Spalte ergibt sich für anisotrope Bedingungen mit σh/σv = 3
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Abbildung 3.7: Herkunft des im Radianzdetektor registrierten Lichtes [m−2]. Die
roten Kreise zeigen die Radien, aus denen 50%,70% bzw. 90% des im Detektor
registrierten Lichtes stammen. In der oberen Reihe befindet sich der Sensor
direkt an der Eisunterseite, während er in der unteren Reihe einen Abstand von
1m von der Eisunterseite hat. Die linke Spalte zeigt isotrope Bedingungen, die
rechte Spalte ergibt sich für σh/σv = 3. Da der Radianzsensor nur einen kleinen
Raumwinkelanteil beobachtet, führt die begrenzte Anzahl berechneter Strahlen
zu numerischem Rauschen.
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tegrationszeit bewegt. Tabelle 3.3 gibt eine Übersicht über die während der
Feldmessungen auftretenden Integrationszeiten der beiden am ROV befestigten
Sensoren (tIrradianz und tRadianz). Im Mittel liegt die Integrationszeit des Irra-
dianzsensores aufgrund der geringeren Transmission der Kosinus-Diffusorplatte
doppelt so hoch wie beim Radianzsensor, obwohl das Licht aus dem gesamten
Halbraum aufgezeichnet wird. Während der meisten Profile fuhr das ROV in et-
wa mit einer Geschwindigkeit von 0, 25 m/s. Somit wird der Sensor während der
Messung in den meisten Fällen weniger als 25 cm (Radianzsensor) bzw. 50 cm
(Irradianzsensor) bewegt, was im Verhältnis zum Radius der Ursprungsfläche
von ≈ 2, 0 m nur einen kleinen Beitrag liefert.
Tabelle 3.3: Integrationszeiten (in s) für Radianz- und Irradianzsensor, basierend
auf allen während Transarc gemessenen Daten
Max. Min. Mittel Median
tIrradianz 4,10 0,12 1,92 1,02
tRadianz 4,10 0,03 0,98 0,51
3.5 Weitere Messungen
Zusätzlich zu diesen optischen Messungen wurden während der gesamten Fahrt
und insbesondere während der Eisstationen weitere Messungen durchgeführt.
Eine detaillierte Darstellung findet sich in Schauer (2012). Während der gesam-
ten Fahrt wurden tagsüber im Stundentakt die Eis- und Wetterbedingungen
beobachtet und nach internationalem Standard erfasst. Hierbei wurden unter
anderem die verschiedenen Eisklassen, Eisdicke sowie die Schmelztümpelbede-
ckung notiert. Auf jeder Eisstation wurde ein Platz ausgewählt, an dem das Eis
durch Kernbohrungen untersucht wurde. Es wurden Temperatur und Salzge-
halt gemessen, sowie anschließend im Eislabor die Eisstruktur untersucht und
Dünnschnitte angefertigt (siehe Abb. 2.8). Andere Arbeitsgruppen führten an
Eiskernen von diesem Platz zahlreiche geochemische und biologische Untersu-
chungen durch.
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Auf jeder Eisscholle wurde mit einem EM31-Eisdickensensor (Geonics Limi-
ted, Mississauga, Ontario Canada) eine Eisdickenkarte erstellt. In den meisten
Fällen war es möglich auch entlang des ROV-Profils mit dem EM31 die Eisdicke
zu vermessen. Diese Daten wurden jedoch bisher nicht in die Auswertung mit
einbezogen.
Zusätzlich zu den ROV-Messungen wurden Messungen mit einem faltbaren
L-Arm (siehe Abb. 2.6) durchgeführt. Dies ermöglicht eine präzise Positionie-
rung der Sensoren, um an dieser Stelle bio-optische Proben zu nehmen. Diese
sind bisher ebenfalls noch nicht ausgewertet worden.
3.6 Datenverarbeitung
3.6.1 Datenimport
Während der Messung wurden die Daten der drei Sensoren mit der Software
MSDA_XE von TriOS aufgezeichnet und anschließend mit Hilfe vorhandener
Skripten in MATLAB importiert.
3.6.2 Nachkalibrierung der Sensoren
Um die Kalibrierung der Sensoren zu überprüfen, wurden alle verwendeten
Ramses-Sensoren nach Abschluss der Messungen in der Zeit vom 21.9.-23.9.2011
auf dem Peildeck von Polarstern aufgebaut (siehe Abbildung 3.8). Am ers-
ten der beiden Tage herrschten vollständig bewölkte Bedingungen, die sich gut
zur Untersuchung der Sensorunterschiede eigneten, da eine teilweise Bewölkung
zu starker Variation der Messwerte und komplett klarer Himmel zu einer zu
großen Abhängigkeit der Messwerte von Sonnenstand und Sensorausrichtung
führt. Ein Vergleich mit den standardmäßig vom Krähennest aus (ca. 10 m
über dem Peildeck) gemessenen Werten zur einfallenden Globalstrahlung (300-
2000 nm) ergab, dass die Ramses-Sensoren leicht niedrigere Werte zeigten und
sich auch deutliche Unterschiede zwischen den einzelnen Ramses-Sensoren erga-
ben. Hierzu wurden die Globalstrahlungsdaten anhand von Referenzspektren auf
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den Wellenlängenbereich der Ramses-Sensoren skaliert. Vermutlich auf Grund
von Ungenauigkeiten in der Kosinuscharakteristik des Diffusorplättchens un-
terschieden sich trotz Kalibration von Seiten des Herstellers (lediglich frontale
Kalibration) die gemessenen Werte um bis zu 10%. Die Globalstrahlungsdaten
der Polarstern-Sensoren im Krähennest wurden anhand von Referenzspektren
(Perovich, 1996) auf den von uns gemessenen Wellenlängenbereich herunters-
kaliert und daraufhin die für die Prozessierung notwendigen Korrekturfaktoren
berechnet. Eine Analyse der Abweichungen ergab, dass diese sich gut durch Mul-
tiplikation mit einem Korrekturfaktor berücksichtigen ließen und es sich nicht
um einen konstanten Offset zwischen den Sensoren handelte.
Abbildung 3.8: Verwendete Ramses-Sensoren während der Nachkalibrierung
auf dem Peildeck an Bord FS Polarstern (links) und auf dem Dach des
Institutsgebäudes in Bremerhaven (rechts)
In Bremerhaven erfolgte Anfang Februar 2012 ein erneutes Vergleichsexpe-
riment, bei dem die Sensoren auf dem Institutsdach aufgebaut wurden. Die
auf Polarstern bereits ermittelten Korrekturfaktoren konnten bestätigt werden.
Auch hier trat eine starke Streuung der Messwerte untereinander auf. Aufgrund
der variablen einfallenden Strahlung konnte im Gegensatz zu einer Kalibrie-
rung im Labor nicht für jeden Sensor eine unabhängige spezifische Streuung
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Abbildung 3.9: Verhältis verschiedener Ramses-Spektroradiometer zu einem
Referenzsensor in Abhängigkeit von der Sonnenhöhe. Angegeben sind gemittelte
Abweichungen α>15 für Sonnenstände über 15◦sowie die Standardabweichung
σ für das jeweilige Verhältnis
der Werte angegeben werden, sondern nur für die Verhältnisse zu einem Refe-
renzsensor. Diese beläuft sich auf ca. 5-10% des Messwertes (siehe Abbildung
3.9). Größere Unsicherheiten bis zu 20% treten teilweise bei niedrigen Sonnen-
ständen aufgrund von Ungenauigkeiten im Kosinus-Kollektor der Sensoren auf.
Diese Messfehler treten für sehr niedrige Sonnenstände teilweise auch bei sehr
präzisen Photometern in der meteorologischen Strahlungsmessung auf. Um die-
se Ungenauigkeiten so klein wie möglich zu halten, wurde bei möglichst hohem
Sonnenstand gemessen. Bei den Messungen unter dem Eis trifft der relevante
Anteil des Lichtes sowieso von oben (siehe auch Abschnitt 3.4.2) meist von oben
auf die Sensoren.
3.6.3 Verarbeitung der Spektren
Die im Feld mit der SoftwareMSDA_XE von TriOS aufgezeichneten Daten wur-
den an Bord aus der Software-Datenbank exportiert und anschließend mit Hilfe
vorhandener Skripten in MATLAB importiert und prozessiert. Hierbei wurden
die Rohdaten anhand der Kalibrierungsdateien des Herstellers kalibriert und auf
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ein regelmäßiges Wellenlängenraster mit einer Auflösung von 1 nm interpoliert.
Dies ist notwendig, da das Wellenlängenraster verschiedener Sensoren bei ei-
ner Auflösung von ca. 3 nm verschieden ist und eine Berechnung von spektralen
Transmissionswerten nur für identische Wellenlängen sinnvoll ist. Details zu die-
ser auch bisher verwendeten Art der Datenverarbeitung finden sich in Nicolaus
et al. (2010b). Weiterhin wurden spektrale sowie PAR- und totale Transmissi-
onswerte berechnet und zahlreiche weitere Parameter wie geografische Position,
Datum, berechnete Sonnenstände etc. in den Datensatz eingefügt.
In einem zweiten Schritt wurde der so bearbeitete Datensatz prozessiert und
somit an die neuen Anforderungen dieser speziellen Messungen angepasst. Diese
für die ROV-Messungen spezifischen und damit neuen Prozessierungsschritte
sollen im Folgenden erläutert werden:
3.6.4 Bearbeitung der Radianzspektren
Während für die Irradianzspektren die Bearbeitung durch bereits bewährte Rou-
tinen sich als ausreichend erwies, benötigten die Spektren des Radianzsensors
zusätzliche Korrektur. Die meisten Radianzspektren zeigen deutliches Rauschen
an verschiedenen Stellen im Spektrum. In fast allen Radianzspektren findet sich
starkes Rauschen oberhalb von 750 nm sowie unterhalb von 350 nm. In einigen
Spektren tritt mitten in einem sonst fehlerfreien Spektrum plötzliches starkes
Rauschen auf (siehe Abbildung 3.10). Der Vergleich zwischen direkt nacheinan-
der gemessenen Spektren zeigt, dass dieses Rauschen ein Effekt des Sensors und
keine reale starke Schwankung der Spektralform ist. Als Grund für das Auftreten
dieses Rauschens kommen insbesondere Einstreuung elektrischer Störungen so-
wie Effekte des mit 150 m sehr langen Sensorkabels oder eine mangelnde Erdung
in Frage.
Um die Radianzspektren dennoch qualitativ hochwertig auswerten zu kön-
nen, wurden die Spektren in mehreren Schritten nachbearbeitet: Zunächst wur-
den die gemessenen Rohspektren bei 350 nm und 800 nm abgeschnitten, womit
sich der Rauschanteil an den Rändern der Spektren entfernen ließ. Die untere
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Grenze wurde hierbei bei 350 nm gesetzt, da dies der ursprünglichen Kalibra-
tionsgrenze des im Ramses-Sensor verbauten MMS1-Spektrometers entspricht
(Nicolaus et al., 2010b). ImWasser und unter dem Eis wird oberhalb von 750 nm
das meiste Licht sehr schnell absorbiert, weshalb das Spektrum ohnehin zum
Großteil Messrauschen enthält. Bei einigen Datensätzen wäre ein Schnitt be-
reits bei 750 nm ohne Informationsverlust möglich, dennoch wurde hier 800 nm
als obere Grenze gewählt, um auch unter dünnem Eis und dicht unter der Was-
seroberfläche genug spektrale Information zu erhalten.
Ein weiterer Schritt bearbeitet das spontane Rauschen mitten im Spektrum,
dass sich bei einigen Spektren zeigte. Hierzu wurde das beschnittene Rohspek-
trum mit einem drei Datenpunkte umfassenden gleitenden Mittel geglättet und
die relative Abweichung t = ∆I/I mit ∆I = Iroh − Igeglättet berechnet. An den
Stellen an denen die relative Abweichung t gegenüber dem geglätteten Spek-
trum den festgelegten Schwellenwert überschreitet, wurde der Datenpunkt mit
einem aus einem über 7 Datenpunkte (ca. 23 nm) gemittelten Spektrum ersetzt.
Als günstiger Schwellenwert ergab sich 3%, da es für geringere Schwellenwerte
(≤ 1%) zu einem Informationsverlust insbesondere in den Spektrallinien sowie
der ansteigenden Flanke kommt und höhere Schwellenwerte (≥ 4%) bereits ei-
nige verrauschte Stellen unbehandelt lassen (siehe Abb. 3.10).
Die so korrigierten Spektren wurden anschließend analog zu den Irradianz-
spektren auf ein gleichmäßiges Gitter mit einer Auflösung von 1 nm interpoliert
und eine Berechnung der spektralen Transmission durchgeführt. Auch die Breit-
bandwerte wurden aus den korrigierten Daten berechnet.
3.6.5 Verarbeitung der Altimeterdaten
Die Altimeterdaten wurden während der Tauchfahrten automatisch in der Steue-
rungssoftware für Sonar und Kamera (Seanet Pro, Tritech, Aberdeen, UK) ab-
gespeichert und anschließend mithilfe von Seanet Dumplog (Tritech, Aberdeen,
UK) als ASCII Daten exportiert. Die Daten wurden von der MATLAB-Routine
eingelesen und über den Zeitvektor den einzelnen Spektren zugeordnet. Hierzu
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Abbildung 3.10: Durchgeführte Spektrenkorrektur für verschiedene Schwellen-
werte an einem Beispieldatensatz. An Stellen, die unbearbeitet blieben über-
deckt das prozessierte Spektrum (rot) die Linie der Rohdaten (blau). Beim zu
geringem Schwellenwert von 1%(oben) geht insbesondere in der ansteigenden
Flanke Information verloren, während für zu großen Schwellenwert von 10% be-
reits zuviel Rauschen unkorrigiert bleibt (unten). Die bestmögliche Korrektur
ergibt sich bei einem Schwellenwert von 3% (Mitte)
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musste der aufgrund von asynchron laufenden Systemuhren entstehende Zeit-
Offset von wenigen Sekunden für jede Eisstation kompensiert werden.
3.6.6 Positionierung der Messungen
Um die optischen Daten entlang der Profile positionieren zu können, wurden im
Feld die Positionen der Markierungsstangen per GPS oder Maßband in einem
lokalen schollenfesten Koordinatensystem bestimmt. Der Ursprung des Koordi-
natensystemes wurde hierbei entweder auf die erste Markierungsstange oder die
GPS Antenne von Polarstern gelegt. GPS Daten wurden bezüglich Eisdrift und
Rotation der Scholle korrigiert. Bei mit Maßband gemessenen Profilen wurde
die x-Achse in Richtung des Hauptprofiles festgelegt. Nach der Stationsarbeit
wurden an Bord alle Zeiten aus dem Videomaterial extrahiert, bei denen eine
Markierungsstange passiert wurde. Hierbei war deren Verschwinden aus dem
Blickwinkel der in Fahrtrichtung blickenden Kamera entscheidend.
Die Zuweisung einer Position zu den einzelnen Licht-Messungen erfolgte
dann über eine lineare Interpolation zwischen zwei Markierungsstangen. Aus
diesem Grund wurden alle Messungen bei einer möglichst konstanten Geschwin-
digkeit durchgeführt. Wurde eine zu große Abweichung von einer gleichmäßi-
gen Geschwindigkeit in einem Abschnitt während des Tauchganges festgestellt,
wurden die entsprechenden Daten nicht zur Berechnung einer Position heran-
gezogen. Solche Messungen und Messungen außerhalb abgesteckter Profillinien
wurden ohne Positionsangabe im Datensatz belassen, um die Daten trotzdem
zur statistischen Analyse heranziehen zu können.
Werden die Markierungsstangen nicht auf gleicher Höhe oder leicht seitlich
passiert, ergibt sich durch den begrenzten Sichtwinkel der Kamera ein Fehler in
der Positionierung. Diese Situation wird in Abbildung 3.11 dargestellt. Dieser
aus dem Sichtwinkel resultierende Fehler der Position ist von der relativen Lage
des ROV im Verhältnis zur Markierungsstange abhängig. Taucht das ROV in
einer größeren Tiefe, so wird die Markierungsstange scheinbar früher passiert.
Aus diesem Grund wurden die Markierungsstangen soweit wie möglich in der
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vorgesehenen Tauchtiefe angebracht. Die genaue Positionierung variiert jedoch
zwischen den Markierungsstangen stark, weshalb dieser Fehler nicht durch eine
einfache globale Korrektur berücksichtigt werden kann. Lediglich für einzelne
Auswertungen (siehe Abschnitt 4.3), bei denen Tauchgänge in gleichen Tie-
fen aber unterschiedlichen Fahrtrichtungen aufgenommen wurden, kann dieser
Fehler berücksichtigt werden. In diesem Fall kann an markanten genau loka-
lisierbaren Änderungen der optischen Eigenschaften (z.B. Übergang zwischen
einjährigem und neu gebildetem Eis) der Positionsfehler bestimmt werden. Die-
ser ergibt sich dann zur Hälfte der scheinbaren Distanz des markanten Punktes
in beiden Tauchrichtungen.
Abbildung 3.11: Skizze zur Verdeutlichung des durch unterschiedliche Tauchtiefe
entstehenden Positionierungsfehler.
3.6.7 Verarbeitung der Eisgeometriedaten
Um jedem Spektrum eine Eisgeometrie zuzuordnen, wurden die während der
Vorbereitung des Profils gemessenen Werte zwischen den Bohrlöchern linear in-
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terpoliert und über die im vorigen Abschnitt bestimmte Position dem Spektrum
zugeordnet.
Die so zugeordneten Werte für die Geometrieparameter berücksichtigen na-
türlich nicht mögliche kleinräumige Strukturen des Eises, stellen aber einen
guten Kompromiss zwischen Messgenauigkeit und Zeitaufwand dar.
Zusätzlich zu den aus Bohrungen interpolierten Werten lässt sich der Tief-
gang des Eises auch über die Werte der ROV-Tiefe und des Altimeterwertes
(also dem Abstand vom Eis) berechnen.
Tiefgang = Tauchtiefe−Abstand vom Eis (3.3)
Dieser Wert unterliegt jedoch ebenfalls einigen Messfehlern, da sowohl der Ab-
stand vom Eis aufgrund von Reichweitenproblemen sowie nicht perfekter La-
geausrichtung des Sensors in manchen Situationen, als auch die Tauchtiefe des
ROV fehlerbehaftet sind. Die Fehler beimWert der ROV-Tauchtiefe ergeben sich
hauptsächlich durch eine als konstant angenommene Tauchtiefe, da die Tiefen-
daten des ROV leider nur im Video angezeigt, aber nicht elektronisch gespei-
chert werden konnten. Für Tauchgänge mit stark variabler Tauchtiefe wurden
die Tiefenwerte zu allen Messzeiten manuell aus dem Video herausgelesen und
abgespeichert.
Diese beiden mit unterschiedlichen Messfehlern behafteten Wege der Tief-
gangbestimmung ermöglichen eine grobe Überprüfung der gemachten Annah-
men. Abb. 3.12 zeigt die Korrelation zwischen beiden Methoden und bestätigt -
wenn auch bei sehr starker Streuung der Messwerte - im Mittel eine ausreichend
gute Übereinstimmung der beiden Messmethoden im gesamten Datensatz.
3.6.8 Tiefenkorrektur
Bei den meisten Lichtmessungen unter dem Eis ist es nicht möglich, den Sen-
sor unmittelbar an der Eisunterseite zu platzieren. Auch mit einem ROV ist es
nicht - bzw. nur sehr schwer - möglich den Sensor direkt am Eis zu platzieren.
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Abbildung 3.12: Vergleich beider Methoden zur Ermittlung des Tiefgang des
Eises.
Das zwischen Sensor und Eis liegende Wasser beeinflusst durch seine spektrale
Absorption die im Sensor gemessene Lichtmenge. In unserem Fall befindet sich
während der Tauchfahrten an jedem Ort unterschiedlich viel Wasser zwischen
Sensor und Eis. Um ein gleichmäßiges von den Wassereigenschaften unabhän-
giges Bild zu erhalten, mussten alle gemessenen Daten entsprechend korrigiert
werden.
Hierzu wurden soweit möglich auf jeder Station Tiefenprofile bis in 50 m,
teils sogar 100 m Wassertiefe gemessen und analysiert. Zur Auswertung wur-
den die Irradianzmessungen verwendet, da die Radianzmessungen sehr sensitiv
auf unvermeidbare horizontale Positionierungsfehler sind. In einigen Fällen wa-
ren deutlich verschiedene Schichten mit unterschiedlichen Absorptionscharak-
teristiken zu erkennen. Abbildung 3.13 zeigt ein Beispiel von der Station am
17. August. Die Abgrenzungen der dort gezeigten Wasserschichten fallen je-
doch nicht mit Veränderungen in den Werten von Temperatur, Salzgehalt sowie
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Chlorophyll-Fluoreszenz zusammen. Daher könnte es sich hierbei auch um den
Effekt eines naheliegenden Schmelztümpels zusammen mit einer Positionsver-
schiebung des ROV handeln. Allerdings findet sich eine ähnliche Struktur auch
im Tiefenprofil der Station am 19. August. Bei dieser, sowie allen weiteren Sta-
tionen wurde die horizontale Positionierungsgenauigkeit während Tiefenprofilen
durch Abtauchen entlang eines mit einem Gewicht beschwerten Seiles deutlich
verbessert. Dies spricht dafür, dass es sich um reale Unterschiede im Extinkti-
onskoeffizienten handelt, die durch von der CTD-Sonde gemessene Größen nicht
abgebildet werden können.
Abbildung 3.13: Links: Irradianz-Tiefenprofil (Breitband-Werte) von der Stati-
on am 17. August. Es sind verschiedene Wasserschichten mit unterschiedlichen
Absorptionscharakteristiken zu sehen. Rechts: An der gleichen Station mit der
CTD-Rosette gemessene Temperatur-, Salzgehalt- und Chlorophyll-Fluoreszens
Profile (Schauer et al., 2012)
Um nun die spektralen Exktinktionseigenschaften zu berechnen, wurde für
jede Wellenlänge der spektrale Extinktionskoeffizient κ(λ) durch Anfitten an das
einfache Exponentialmodell (siehe Gleichung 3.4) bestimmt. Um Schwankun-
gen der einfallenden Strahlung zu berücksichtigen wurden hierzu Transmittanz-
Werte verwendet:
T (λ, z) = T (λ, z0) · exp(−κ(λ) · z) (3.4)
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Hierzu wurden lediglich die Daten aus der obersten Wasserschicht zwischen 0 m
und 8 m verwendet, da alle horizontalen Profile innerhalb dieser Wasserschicht
gemessen wurden. Der so bestimmte Wert von κ wurde nur verwendet, wenn das
R2 des Fits größer als 0, 9 war. Aufgrund der geringen Lichtmenge an den Rän-
dern des Spektrums war der Fit dort nicht gut genug bestimmt, um die Werte
übernehmen zu können. Diese Wellenlängen wurden entsprechend nicht bezüg-
lich Wasserextinktion korrigiert, was jedoch aufgrund des allgemein nur sehr
geringen Beitrags zum Signal vernachlässigbar ist. Am 23. August und 31. Au-
gust konnten aufgrund technischer Probleme keine Irradianz-Tiefenprofile auf-
genommen werden, weshalb zur Korrektur die Extinktionsspektren der jeweils
benachbarten Stationen am 19. August und 2. September verwendet wurden.
Abbildung 3.14: Irradianz-Extinktionsspektren für alle gemessenen Stationen,
sowie Bilder der ROV Kamera in pazifisch und atlantisch beeinflusstem Wasser
zur Illustration der Unterschiede.
Die berechneten Extinktionsspektren sind in Abbildung 3.14 gezeigt. Es sind
deutliche Unterschiede zwischen den einzelnen Stationen sichtbar. Im pazifisch
beeinflussten Wasser der Station am 2. September (in grün Abbildung 3.14
hervorgehoben) wurden im Gegensatz zum atlantisch beeinflussten Wasser der
Station am 17. August (grün hervorgehoben) im roten (λ > 600 nm) Spektralbe-
reich höhere Extinktionskoeffizienten gemessen, somit erscheint das Bild blauer.
Im Spektralbereich in dem der größte Anteil des Lichtes durch das Eis transmitt-
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tiert wird (400-500 nm), ist der Extinktionskoeffizient kleiner als im atlantisch
beeinflussten Wasser, weshalb es insgesamt im pazifischen Wassser heller ist.
Die Form des Extinktionsspektrums hängt also von den unterschiedlichen Was-
sermassen ab. Der absolute Wert des spektralen Extinktionskoeffizienten vari-
iert jedoch auch innerhalb der beiden Wassermassen aufgrund unterschiedlicher
Partikel- und Planktonkonzentrationen deutlich.
Mit diesen Extinktionsspektren wurden nun alle Messungen bezüglich Was-
ser zwischen Sensor und Eis korrigiert. Aus dem Exponentialgesetz (Gleichung
3.4) folgt für die korrigierten Flüsse Fkorrigiert:
Fkorrigiert(λ) =
Fgemessen(λ)
exp(−κ(λ) · d) (3.5)
Hierbei ist d der vom Altimeter ermittelte Abstand zwischen Eis und Sensor.
3.7 Datenpublikation
Die so bearbeiteten Daten aller Stationen wurden für eine Veröffentlichung auf-
bereitet (Nicolaus und Katlein, 2012b, eingereicht). Hierzu wurden alle notwen-
digen Daten in einer Tabelle zusammengestellt und die jeweiligen Metadaten
getrennt zur Verfügung gestellt. Der Datensatz wird nach erfolgter Veröffentli-
chung der Arbeit in der Datenbank Pangaea unter http://www.pangaea.de zu
finden sein. Tabelle 3.4 zeigt eine Übersicht, über die dort vorhandenen Daten.
3.8 Modellierung des Lichtfeldes
Zur Beschreibung des Lichtfeldes unter dem Eis anhand von gemessenen Trans-
mittanzen wurde ein einfaches geometrisches zweidimensionales Modell entwi-
ckelt, welches unter Berücksichtigung der Wasserabsorption das Lichtfeld ent-
lang eines Profils berechnet. Das Modell ist ähnlich zu dem von Frey et al.
(2011), basiert aber auf tatsächlichen Eisgeometrien ohne Vereinfachung auf
großflächige Oberflächenparameter wie Schmelztümpelgröße sowie relative Be-
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Tabelle 3.4: Übersicht, über die in Pangaea veröffentlichten Datenfelder
Variable Einheit
Lichtdaten
Irradianz, einfallend (spektral) W/m2nm
Irradianz, einfallend (PAR) W/m2
Irradianz, einfallend (Breitband) W/m2
Irradianz, transmittiert (spektral) W/m2nm
Irradianz, transmittiert (PAR) W/m2
Irradianz, transmittiert (Breitband) W/m2
Radianz, transmittiert (spektral) W/m2nm
Radianz, transmittiert (PAR) W/m2








Datum / Zeit Zeichenkette
x-Koordinate m
y-Koordinate m





deckung mit Schmelztümpeln und berücksichtigt ebenfalls die Lichtabsorption
im Wasser. Dies ermöglicht den Vergleich gemessener Daten mit der Theorie.
3.8.1 Beschreibung des Modells
Für die Modellierung werden zunächst einige grundlegende Annahmen gemacht:
• Dem Eis werden je nach Typ bestimmte Transmissionswerte zugeordnet.
Diese ergeben sich aus den Messungen (siehe 4.2.3) und können beliebig
festgelegt werden.
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• Die Eisdecke wird innerhalb der verschiedenen Eistypen als homogen und
mit gleichförmiger infinitesimaler Dicke angenommen. Die Tiefe entspricht
hierbei also dem Abstand von der Eisunterseite.
• Horizontale Ausbreitung von Licht innerhalb des Eises wird vernachläs-
sigt. An den notierten Übergängen zwischen den Eistypen ändert sich die
Transmittanz abrupt.
• Die Eisunterseite sei ein Lambert’scher Strahler, der in jede betrachtete
Richtung die gleiche Radianz abstrahlt.
Zu Beginn wird ein Oberflächenvektor anhand der vorgegebenen Eisgeometrie
generiert. Dieser enthält die anhand des Eistyp zugewiesenen Transmittanzen
in einer Auflösung, die 10 mal höher ist, als die Grundauflösung des zu berech-
nenden Gitters (im Normalfall 1 m). Zusätzlich wird ein Rand aus einjährigem
Eis ohne Schmelztümpel hinzugefügt, damit sich numerische Effekte des Ran-
des möglichst wenig auf die berechneten Werte auswirken. Nun wird an jedem
Gitterpunkt die Irradianz berechnet. Hierzu wird unter Berücksichtigung der





IT (α) · exp(−κ ·D) · cos(α) · δα
Hierbei ist IT die unter dem Winkel α aus dem Winkelelement δα von der Eis-
unterseite einfallende Radianz. Im hier vorliegenden zweidimensionalen Fall gilt
für einen Lambert’schen Strahler dabei F = 2 · I. Der Exponentialterm be-
rücksicht den Energieverlust durch Extinktion. Dabei ist D der Abstand vom
aktuellen Oberflächenelement zum Gitterpunkt, an dem die Irradianz berechnet
wird und κ der Extinktionskoeffizient des Wassers. Radianzwerte wurden ana-
log berechnet, wobei hier die Winkelempfindlichkeit des Kosinusdetektors cos(α)
durch die auf Radianten normierte Winkelempfindlichkeit des Radianzkollektors
f(α, β)/2 · β mit dem Sensorsichtwinkel β=7◦ersetzt wurde. Diese Berechnun-
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gen lassen sich somit für beliebige Oberflächengeometrien mit verschiedenen
Transmissionseigenschaften für beliebige Tiefen durchführen.
3.8.2 Validierung
Um die korrekte numerische Umsetzung zu überprüfen wurde jeweils ein Tie-
fenprofil unter blankem bzw. von einem Schmelztümpel bedecktem einjährigem
Eis berechnet. Unter der Annahme von räumlich unbegrenzter Ausdehnung der
Oberfläche sollte für Radianz und Irradianz ein exponentieller Abfall mit dem
eingegebenen Extinktionskoeffizienten κ eintreten, der bei 0 m Abstand von der
Eisunterseite bei dem eingegebenen Transmittanz- bzw. Transflektanzwert be-
ginnt. Die Ergebnisse sind in Abbildung 3.15 dargestellt. Die Ergebnisse stehen
in guter Übereinstimmung mit der Theorie. Lediglich die unter dem Schmelz-
tümpel berechneten Transmissionswerte sind leicht zu gering. Dies liegt jedoch
an der endlichen räumlichen Ausdehnung der Testgeometrie, bei der Beiträge
von sehr flach einfallendem Licht in der numerischen Realisierung fehlen.
Abbildung 3.15: Vergleich der Modellergebnisse mit einem theoretisch vorherge-
sagten Exponentialgesetz. Die Daten stimmen für den Radianzsensor sehr gut
überein. Beim Irradianzsensor macht sich die endliche räumliche Ausdehnung
der im Test berechneten Eisfläche durch leicht zu geringe Werte bemerkbar.
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3.8.3 Modellierung eines Messprofiles
Für einen weiteren Validierungsschritt wurde mit diesem Modell das Irradianz-
feld unter einem der ROV-Profile berechnet. Hierzu eignete sich die Station
vom 8. September am besten, da dort auf dem gleichen Profil Tauchfahrten
in drei unterschiedlichen Tiefen vorliegen. Das Ergebnis ist in Abbildung 3.16
dargestellt. Mit entsprechend gewählten Parametern für die Transmittanzen der
verschiedenen Eistypen und dem aus dem Tiefenprofil ermittelten Breitband-
Absorptionskoeffizienten konnte das Modell - im Rahmen der Erwartungen an
ein solch einfaches Modell - die Messdaten reproduzieren. Nicht auflösbar sind
natürlich Variationen, die durch im Modell nicht dargestellte Eigenschaften, wie
Eisdicke oder variierende Schneeauflage, entstehen. Hierbei zeigt sich aus den
zwei Tauchfahrten in entgegengesetzter Richtung in 2 m Tiefe auch der Positio-
nierungsfehler der Messungen. Es zeigt sich somit, dass das Modell für einfache
Anwendungen gewinnbringend eingesetzt werden kann.
3.8.4 Variabilität in größeren Messtiefen
Im Folgenden soll das Modell zur Simulation des Lichtfeldes unter verschiede-
nen Meereisoberflächen angewendet werden. Dies ermöglicht eine Beurteilung
sinnvoller Tauchtiefen für Irradianzmessungen. Bei zu großer Tauchtiefe geht
aufgrund des großen Sichtwinkels des Irradianzsensor (siehe 3.4.2) die räumliche
Auflösung verloren und die Messung führt mehr zu einem räumlichen Mittel-
wert als einer Punktmessung. Daher soll im folgenden abgeschätzt werden, bis zu
welcher Tiefe eine Irradianzmessung über genügend Information über die räum-
liche Variabilität enthält. Im sommerlichen einjährigen Meereis sind diese Va-
riationen hauptsächlich durch die Bedeckung mit Schmelztümpeln gegeben, die
gemachten Aussagen treffen aber auch auf jede andere Variation der Transmit-
tanz wie z.B. wasserfreie Stellen oder Presseisrücken zu. Es wurden Tiefenprofile
(κ = 0, 15 m−1) unter verschiedenen Kombinationen von Schmelztümpelgröße
und relativer Schmelztümpelbedeckung berechnet und ausgewertet. Abbildung
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Abbildung 3.16: Messung und Modellierung des Profiles vom 8. September. Die
oberste Grafik zeigt das berechnete Irradianzfeld entlang des Profiles. Gren-
zen zwischen schneebedeckten Schmelztümpeln (T=6%), Eis mit Schneeauflage
(T=2%) und neu gebildetem Eis mit Schneeauflage(T=11%) sind mit weißen
Linien angedeutet. Die unteren drei Grafiken zeigen gemessene (rot) sowie un-
ter Berücksichtigung der Wasserextinktion (κ = 0, 25 m−1) berechnete (blau)
Breitband-Transmittanzen (350-950 nm) in drei verschiedenen Tiefenstufen.
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3.17 zeigt den Anteil der registrierten Oberflächenvariabilität in Abhängigkeit
von Tiefe und Schmelztümpelbedeckung. Beträgt dieser Anteil weniger als 10%,
so bedeutet dies in etwa die Grenze der noch messbaren Variabilität. Beträgt
also die Transmittanz im helleren Teil 20% und in den dunkleren Abschnitten
10%, so entsprechen 10% der registrierten Oberflächenvariabilität einer Varia-
tion des gemessenen Transmittanzwertes von nur 1%. Aus Abbildung 3.17 geht
hervor, dass diese Grenze in den meisten Fällen bei einer Tiefe von 10 m bzw.
einem gleich großen Abstand von der Eisunterseite erreicht wird.
Hieraus folgt, dass Irradianzmessungen unter dem Eis nur eine ausreichende
Aussage über die Variabilität der Lichtbedingungen direkt an der Eisuntersei-
te machen können, wenn diese mit einem kleineren Abstand als 10 m von der
Eisunterseite durchgeführt werden. Dies schließt einen Einsatz von Irradianz-
sensoren zur Erfassung der Variabilität der Lichtbedingungen an Bord eines
autonomen Unterwasserfahrzeuges (AUV, engl. automated underwater vehicle)
bzw. U-Bootes aus, da diese zumeist einen größeren Sicherheitsabstand zum Eis
einhalten müssen. Presseisrücken, die regelmäßig Tiefen von 6-10 m und teilweise
sogar mehr erreichen, verhindern meist eine solche Fahrt, da das Kollisionsrisi-
ko zu hoch ist. Mit einem Radianzsensor lassen sich die Oberflächenvariationen
auch in einem größeren Abstand zum Eis hingegen sicher vermessen.
Abbildung 3.17: Anteil der von einem Irradianzsensor registrierten Oberflächen-





4.1 Ergebnisse der einzelnen Stationen
In diesem Abschnitt werden alle Eisstationen der Polarsternfahrt ARK-XXVI/3,
auf denen das ROV eingesetzt wurde (siehe auch Abbildung 3.1 und Über-
sichtstabelle 3.1), kurz vorgestellt sowie ihre Ergebnisse gezeigt. Übersichtsskiz-
zen und Fotos aller Profile werden in den Abbildungen 4.1, 4.7 und 4.12 zu-
sammengefasst. Die genannten Daten und Zeiten beziehen sich lediglich auf die
reinen Messzeiten. Aufbau und Abbau sind hierbei nicht enthalten. Wurde bei
Stationen über Nacht gearbeitet, liegt der in vielen Auflistungen verwendete
Stationsanfang bereits einen Tag früher.
Gezeigt wird jeweils eine Tabelle mit einer Übersicht über die Messwerte, so-
wie ein oder mehrere Diagramme der Lichtmessungen. Totale Werte gelten für
den Wellenlängenbereich von 320-950 nm, PAR-Werte für den Wellenlängenbe-
reich von 400-700 nm. Soweit nicht anders angegeben, handelt es sich um totale
Werte an der Eisunterseite. Sofern die Tiefe der Schmelztümpel nicht gemessen
werden konnte, wurden sie in den folgenden Diagrammen zur übersichtlicheren
Darstellung mit einer konstanten Tiefe von 10 cm eingezeichnet.
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Abbildung 4.1: Skizzen und Übersichtsbilder der ROV-Eisstationen (1) mit Pro-
fillinien (dunkelblau), wichtigen Markierungspunkten (rote Punkte), Tiefenpro-
filen (grüne Pfeile), biooptischen Eiskernen (hellgrüne Zylinder) und der Tiefe
wichtiger Tauchgänge. Die gelbe Ellipse symbolisiert das ROV Zugangsloch und
das rote Dreieck den Standort des Kontrollzeltes.
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4.1.1 Station 78-209 am 17. August 2011
Datum: 17.08.2011
Zeit(UTC): 16:18 - 18:45
Position: 86, 988◦ N 58, 470◦ W
Wetter: komplett bedeckter Himmel, teilweise leichter Niesel-
regen
Eistyp: einjähriges Eis
Schmelztümpel: teilweise durchgeschmolzene offene Schmelztümpel
Oberfläche: kein Schnee, ca. 5cm Streuschicht
Schwerpunkt: Umgang mit dem ROV-System und Verbesserung
der Methodik
Diese Eisstation war die erste, bei der erfolgreich Lichtmessungen mit dem
ROV durchgeführt werden konnten. Hierbei lag der Schwerpunkt insbesondere
auf dem Kennenlernen des Handlings auf dem Eis, sowie dem Test verschiedener
methodischer Ansätze zur Datenaufnahme mit dem ROV-System.
In Abbildung 4.2 ist deutlich zu sehen, dass Tauchgänge in verschiedene
Richtungen aufgrund des Sichtwinkelfehlers (siehe Abschnitt 3.6.6) verschiedene
Messwerte ergeben. Auf den folgenden Stationen wurde versucht, diese Abwei-
chung durch eine bessere Position der Markierungsstangen zu verringern. Auf
dieser Station kam es zudem zu größeren Datenlücken in den Irradianzprofilen,
da ein zu kurzes Messintervall die korrekte Auslesung der Sensordaten verhin-
derte. Es konnte viel Erfahrung gesammelt werden und damit die Basis für die
kommenden Eisstationen gelegt werden.
In zahlreichen Versuchen stellte sich heraus, dass von einer Messfahrt mit
konstanter Geschwindigkeit entlang des Profils die beste Datenqualität zu er-
warten war. Das Anfahren einzelner Messpunkte und die exakte Positionierung
dabei erwies sich aufgrund der Strömungen unter dem Eis als unpraktikabel.
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Tabelle 4.1: Messwerte der Station am 17. August
Messwerte:  Median Max Min σ Einheit N
Eisdicke: 146 151 168 105 15 [cm] 143
Schneedicke: 0 0 0 0 0 [cm] 143
Freibord: 26 17 79 -18 27 [cm] 143
Streuschicht: 5 5 15 0 5 [cm] 143
Einfallend: 82,3 83,4 105,6 62,0 13,1 [W/m2] 159
Transmittiert: 8,3 7,2 20,4 0,6 5,3 [W/m2] 119
Transmittanz: 0,143 0,111 0,388 0,009 0,097 119
TF (PAR): 0,197 0,154 0,510 0,012 0,131 119
Transflektanz: 0,060 0,035 0,180 0,003 0,055 143
TI (PAR): 0,083 0,049 0,241 0,004 0,076 143
κWasser: 0,122 [m−1]
κWasser(PAR): 0,109 [m−1]
Abbildung 4.2: Die gemessene Transmittanz und Transflektanz, sowie wie die
Eisgeometrie entlang des Profiles auf der Station am 17.August. Gezeigt werden
Daten von zwei Tauchfahrten in jeweils entgegengesetzte Richtungen.
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4.1.2 Station 78-212 am 19. August 2011
Datum: 19.08.2011
Zeit(UTC): 13:00 - 18:00
Position: 88, 019◦ N 59, 976◦ W
Wetter: komplett bedeckter Himmel
Eistyp: einjähriges Eis
Schmelztümpel: teilweise durchgeschmolzene offene Schmelztümpel,
Schmelztümpelbedeckung ca. 60
Oberfläche: kein Schnee, ca. 5cm Streuschicht%
Schwerpunkt: Messungen im Raster und lange Fahrten in verschie-
dene Richtungen, Erfassung der großflächigen Varia-
bilität
Auf dieser Station konnten zusätzlich zu den Tauchfahrten innerhalb eines
markierten Rasters und dem abgesteckten Profil auch umfangreiche Messungen
abseits abgesteckter Profillinien durchgeführt werden. Hierzu wurde das ROV
dem Kompass folgend vom Zugangsloch aus in eine Richtung gefahren, bis die
maximale Reichweite erreicht wurde. Dies ermöglichte die Untersuchung einer
sehr großen Fläche sowie die bessere statistische Auswertung der Daten. Ge-
zeigt sind die gemessenen und daraus interpolierten Transmissionswerte auf dem
kleinskaligen Raster (Abbildung 4.3) sowie den großflächigen Tauchfahrten (Ab-
bildung 4.4). Hierzu wird auch ein Histogramm (Klassenbreite ∆ ≈ 6σ/√N =
0, 025) der Messwerte gezeigt. Im Histogramm sind deutlich zwei Moden zu
erkennen. Während eine Mode mit Transmittanzen von weniger als 15% dem
blanken Eis zugeordnet werden kann, weisen die Schmelztümpel Transmittan-
zen von mehr als 15% auf. Die beiden Oberflächentypen führen also zu deutlich
unterscheidbaren Moden im Histogramm. Teilt man das Histogramm am Mini-
mum in zwei Teile (TF > 15% bzw. TF < 15%) und berechnet die Anzahl der im
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jeweiligen Teil enthaltenen Messungen ergibt sich aus den optischen Messungen
die Schmelztümpelkonzentration zu
C = N(TF > 15%)
N
= 0, 57
was den visuellen Beobachtungen entspricht.
Tabelle 4.2: Messwerte der Station am 19. August
Messwerte:  Median Max Min σ Einheit N
Eisdicke: 90 92 148 33 33 [cm] 947
Schneedicke: 0 0 0 0 0 [cm] 947
Freibord: -2 5 100 -65 45 [cm] 947
Streuschicht: 5 5 9 5 1 [cm] 947
Einfallend: 59,7 48,7 99,6 33,1 18,6 [W/m2] 994
Transmittiert: 11,0 10,2 31,2 0,1 6,6 [W/m2] 669
Transmittanz: 0,184 0,193 0,436 0,002 0,093 667
TF (PAR): 0,246 0,258 0,580 0,003 0,124 667
Transflektanz: 0,075 0,064 0,325 0,000 0,056 946




Abbildung 4.3: Transflektanz-Messungen im Raster, dahinter ist schematisch die
aus verschiedenen Aufzeichnungen und Fotos rekonstruierte Oberflächenstruk-
tur mit Schmelztümpeln (hellblau) und Blankeis dargestellt (links). Interpolati-
on der Messdaten (rechts). Die Übereinstimmung mit der Oberflächenstruktur
ist zu erkennen. Positionsangaben relativ zur GPS-Antenne von FS Polars-
tern
Abbildung 4.4: Großräumige Transmittanz Messungen (links) sowie ein Histo-
gramm der Messwerte vom 19. August (rechts).
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4.1.3 Station 78-218 am 23. August 2011
Datum: 23.08.2011
Zeit(UTC): 10:00 - 12:30
Position: 89, 964◦ N 148, 289◦ W
Wetter: bewölkt bis sonnig, windig, wenige Stunden nach Be-
ginn des Wiedergefrierens
Eistyp: mehrjähriges Eis
Schmelztümpel: dünn zugefrorene Schmelztümpel
Oberfläche: kein Schnee, überfrorene Oberfläche %
Schwerpunkt: großflächige Messungen im Raster zur Bestimmung
der kleinräumigen Variabilität
Während dieser Station in unmittelbarer Nähe des geographischen Nordpols
konnte ein großes Raster von ca. 30 m mal 50 m unter teilweise sehr dickem
mehrjährigem Eis gemessen werden. Trotz der relativ homogenen Oberflächento-
pographie wies das Eis große unerwartete Rückenstrukturen auf. Leider konnten
aufgrund eines gebrochenen Kabels keine Irradianzdaten aufgezeichnet werden.
Daten zur Wasserextinktion wurden daher von der vorherigen Station übernom-
men.
Aufgrund der großen Stationsdauer konnte zusätzlich mit dem Helikopter ein
Luftbild aufgenommen werden. Dies ermöglicht eine gemeinsame Betrachtung
von Messdaten und Oberflächeneigenschaften (siehe Abbildung 4.5). Aus den
auf dem Raster aufgenommenen Daten lassen sich interpolierte Werte für die
gesamte Fläche berechnen, die natürlich in Bereichen ohne Messungen nur be-
dingte Aussagekraft haben. Auch bei dieser Station zeigen sich im Histogramm
wieder zwei deutliche Moden (siehe Abbildung 4.6).
Aus den Daten dieser Station wurden die später verwendeten Transmittanz-
Werte für mehrjähriges mit Schmelztümpeln bedecktes Eis abgeleitet. Diese
treten auf dieser Station als deutliche Mode mit einer Transflektanz von 8%
auf (Abbildung 4.6). Unter Berücksichtigung des empirischen Konversionsfaktor
(siehe auch Abbildung 4.31) von 2,313 ergibt sich eine Transmittanz von 18,5%
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für Schmelztümpel auf mehrjährigem Eis. Analog zur vorherigen Station kann
aus dem Histogramm die Schmelztümpelkonzentration zu C = 0, 26 bestimmt
werden.
Tabelle 4.3: Messwerte der Station am 23. August
Messwerte:  Median Max Min σ Einheit N
Eisdicke: 187 190 345 75 58 [cm] 928
Schneedicke: 0 0 0 0 0 [cm] 928
Freibord: 25 24 47 6 9 [cm] 928
Streuschicht: 2 2 2 2 0 [cm] 928
Einfallend: 131,0 133,4 159,2 78,5 7,4 [W/m2] 1183
Transmittiert: - - - - - [W/m2] 0
Transmittanz: - - - - - 0
TF (PAR): - - - - - 0
Transflektanz: 0,029 0,015 0,172 0,001 0,033 928
TI (PAR): 0,043 0,022 0,235 0,001 0,048 928
κWasser: (0,069) [m−1]
κWasser(PAR): (0,065) [m−1]
Diese Station ist die enzige Station, bei der auf mehrjährigem Eis Schmelz-
tümpel ohne dicke Eisschicht angetroffen wurden. Deshalb wurden aus dem
Transflektanz-Histogramm durch Skalierung mit dem empirischen Faktor 2,313
(siehe Abschnitt 4.5) die später verwendeten Transmittanzen abgeleitet. Es er-
gibt sich für offene Schmelztümpel auf sommerlichem mehrjährigen Eis TI =
18, 5± 5% bzw. TI PAR = 27, 7± 7%.
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Abbildung 4.5: Transflektanz-Messungen im Raster am 23. August, dahinter ein
Luftbild der untersuchten Fläche (links). Interpolierte Transflektanz (rechts).
Abbildung 4.6: Histogramm der Transflektanz Messungen am 23. August.
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Abbildung 4.7: Skizzen und Übersichtsbilder der ROV-Eisstationen (2) mit Pro-
fillinien (dunkelblau), wichtigen Markierungspunkten (rote Punkte), Tiefenpro-
filen (grüne Pfeile), biooptischen Eiskernen (hellgrüne Zylinder) und der Tiefe
wichtiger Tauchgänge. Die gelbe Ellipse symbolisiert das ROV Zugangsloch und
das rote Dreieck den Standort des Kontrollzeltes.
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4.1.4 Station 78-230 am 31. August 2011
Datum: 31.08.2011
Zeit(UTC): 22:00 - 23:00
Position: 85, 058◦ N 137, 357◦ O
Wetter: bewölkt, windig, starke Drift
Eistyp: einjähriges Eis
Schmelztümpel: zugefrorene Schmelztümpel
Oberfläche: dünne Schneeauflage %
Bemerkung: Steuerungsprobleme wegen Nähe zum magnetischen
Pol
Auf den Stationen am 26. und 29. August konnte das ROV aufgrund der Nä-
he zum Magnetpol und daraus folgender Steuerungsschwierigkeiten nicht einge-
setzt werden. Für diese Station wurde das ROV neu austariert, um eine Steue-
rung im komplett unstabilisierten „Deck mode“ zu ermöglichen. Hierzu wurden
Bleigewichte aus den oberen Ballastkammern in die unteren verlagert, um eine
relativ stabile aufrechte Lage auch ohne permanente Stabilisierung zu erreichen.
Zusätzlich fiel der Tiefensensor des ROV aus, so dass die Tiefe nur anhand
der in geringer Frequenz übermittelten Angabe des Drucksensors im Ramses-
IP-Modul kontrolliert werden konnte. Es konnten nur wenige stabile Fahrten
unter dem Eis durchgeführt werden. Auch die Daten dieser relativ stabilen
Fahrten sind aufgrund der schlechten Positionierung kaum für eine räumliche
Auswertung geeignet (weshalb hier keine Diagramme gezeigt werden), für eine
statistische Betrachtung jedoch trotzdem verwendbar. Ein Tiefenprofil konnte
nicht aufgenommen werden, deshalb wurden für die Tiefenkorrektur die opti-
schen Eigenschaften der Station am 3. September verwendet, da diese ebenfalls
im pazifisch beeinflussten Wasser lag und somit die optischen Eigenschaften ähn-
lich sind. Diese unterscheiden sich deutlich von denen in atlantisch beeinflusstem
Wasser (siehe Abschnitte 3.6.8 und 4.2.7).
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Tabelle 4.4: Messwerte der Station am 31. August
Messwerte:  Median Max Min σ Einheit N
Eisdicke: 118 119 139 84 16 [cm] 247
Schneedicke: 2 2 2 2 0 [cm] 247
Freibord: 10 12 24 -14 9 [cm] 247
Streuschicht: 2 2 2 2 0 [cm] 247
Einfallend: 69,0 68,8 72,1 64,4 1,8 [W/m2] 247
Transmittiert: 8,8 7,2 21,3 1,9 5,9 [W/m2] 195
Transmittanz: 0,147 0,121 0,418 0,029 0,101 195
TF (PAR): 0,192 0,157 0,533 0,038 0,130 195
Transflektanz: 0,061 0,038 0,196 0,009 0,049 246




4.1.5 Station 78-235 am 3. September 2011
Datum: 3.09.2011
Zeit(UTC): 00:20 - 4:10
Position: 83, 030◦ N 130, 039◦ O
Wetter: bewölkt, sonnige Abschnitte
Eistyp: einjähriges Eis
Schmelztümpel: zugefrorene Schmelztümpel
Oberfläche: dünne Schneeauflage %
Schwerpunkt: Mesungen entlang eines 140 m Profil
Auf dieser Station konnte das ROV wieder in vollem Funktionsumfang ein-
gesetzt werden. Es wurden zwei Profile auf der Scholle markiert. Das eine Profil
(x > 0 m) kreuzt einen mehrjährigen Presseisrücken und endet unter Schmelz-
tümpeln in der Schollenmitte (siehe Abbildung 4.8). Das zweite Profil (x < 0 m)
verläuft unter einjährigem und neu gebildetem Eis.
Während der Tauchgänge unter dem zweiten Profil (x < 0 m) fiel der Ober-
flächenreferenzsensor aus, weshalb hier keine auswertbaren Daten aufgenommen
werden konnten. Eine Approximation des einfallenden Lichtes ist leider nicht
möglich, da sich während der ca. zwei Stunden ohne Referenzdaten der einfal-
lende Fluss zwischen knapp 70 W/m2 und 20 W/m2 variierte.
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Tabelle 4.5: Messwerte der Station am 3. September
Messwerte:  Median Max Min σ Einheit N
Eisdicke: 237 217 380 148 74 [cm] 454
Schneedicke: 1 2 2 0 1 [cm] 454
Freibord: 19 13 65 1 18 [cm] 454
Streuschicht: 1 2 2 0 1 [cm] 454
Einfallend: 51,8 66,7 68,8 19,3 21,5 [W/m2] 848
Transmittiert: 2,2 0,7 15,0 0,0 3,5 [W/m2] 226
Transmittanz: 0,059 0,023 0,302 0,002 0,078 224
TF (PAR): 0,077 0,030 0,392 0,002 0,102 224
Transflektanz: 0,033 0,012 0,185 0,000 0,047 454
TI (PAR): 0,043 0,016 0,234 0,000 0,061 454
κWasser: 0,110 [m−1]
κWasser(PAR): 0,097 [m−1]
Abbildung 4.8: Eisgeometrie (oben) sowie Transmittanz und Transflektanz (un-
ten) vom 3. September.
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4.1.6 Station 78-238 am 6. September 2011
Datum: 6.09.2011
Zeit(UTC): 02:00 - 4:30




Oberfläche: dünne Schneeauflage %
Schwerpunkt: Messungen entlang eines 130 m Profil
Während der Station am 6. September konnte erneut ein ca. 120 m langes
Profil gemessen werden. Aufgrund der begrenzten Kabellänge des Radianzsen-
sors konnte leider nicht das gesamte abgesteckte Profil mit dem ROV erreicht
werden (siehe Abbildung 4.9). Es wurde versucht, ein vom Hauptprofil senk-
recht abzweigendes Profil zu messen. Dieser Versuch war allerdings aufgrund
von Orientierungsschwierigkeiten nicht erfolgreich. Der auf diesem Profil liegen-
de Presseisrücken war sehr dick. In einer Tiefe von 10 m war der Rücken noch
nicht unterfahrbar und fehlendes Licht verhinderte die Orientierung. Auf die-
ser Station waren zum ersten Mal auch die Schmelztümpel deutlich mit Schnee
bedeckt.
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Tabelle 4.6: Messwerte der Station am 6. September
Messwerte:  Median Max Min σ Einheit N
Eisdicke: 114 90 251 65 49 [cm] 825
Schneedicke: 4 4 15 0 3 [cm] 825
Freibord: 11 11 24 1 6 [cm] 825
Streuschicht: 1 1 1 1 0 [cm] 825
Einfallend: 58,9 55,3 80,7 45,8 11,8 [W/m2] 870
Transmittiert: 2,6 1,9 48,1 0,1 4,4 [W/m2] 312
Transmittanz: 0,062 0,048 0,941 0,002 0,080 310
TF (PAR): 0,083 0,067 0,968 0,002 0,093 310
Transflektanz: 0,032 0,020 0,741 0,000 0,060 825
TI (PAR): 0,042 0,028 0,803 0,001 0,068 825
κWasser: 0,207 [m−1]
κWasser(PAR): 0,180 [m−1]
Abbildung 4.9: Eisgeometrie (oben) sowie Transmittanz und Transflektanz (un-
ten) vom 6. September.
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4.1.7 Station 78-245 am 9. September 2011
Datum: 9.09.2011
Zeit(UTC): 01:50 - 4:50
Position: 84, 795◦ N 166, 424◦ W
Wetter: 3cm Schneefall, windig
Eistyp: einjähriges Eis, Neueis
Schmelztümpel: zugefrorene Schmelztümpel
Oberfläche: Schneeauflage %
Schwerpunkt: Messungen in drei verschiedenen Tiefen entlang eines
210 m langen Profils, Schnee-Experiment
Auf dieser Station konnte ein Profil mit einer Gesamtlänge von 210 m gemes-
sen werden (siehe Abbildung 4.10). Das gesamte Profil wurde in verschiedenen
Tauchtiefen von 1 m, 2 m und 4 m gemessen (siehe Abbildung 3.16). Diese Da-
ten ermöglichten eine Validierung der Tiefenkorrektur und einen Einblick in die
Tiefenabhängigkeit der gemessenen Variabilität. Wie bereits in Abschnitt 3.8.3
zu erkennen, werden bei Messung in größeren Tiefen die Unterschiede stark ge-
glättet. Zusätzlich wurde ein Schnee-Experiment durchgeführt, bei dem auf der
Oberfläche vorhandener Schnee in bestimmten Bereichen entfernt wurde. Die
Ergebnisse hiervon sind in Abschnitt 4.3 dargestellt. Teilweise starker Schnee-
fall führt insbesondere im Bereich des dünnen Eises zu deutlichen Abweichungen
zwischen den einzelnen Tauchfahrten.
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Tabelle 4.7: Messwerte der Station am 9. September
Messwerte:  Median Max Min σ Einheit N
Eisdicke: 60 31 158 12 41 [cm] 884
Schneedicke: 5 1 14 0 5 [cm] 884
Freibord: 10 7 49 1 10 [cm] 884
Streuschicht: 0 1 1 0 0 [cm] 884
Einfallend: 61,8 64,2 78,8 35,5 11,1 [W/m2] 1159
Transmittiert: 2,5 1,1 26,4 0,1 3,1 [W/m2] 317
Transmittanz: 0,060 0,033 0,391 0,004 0,059 317
TF (PAR): 0,082 0,044 0,501 0,006 0,079 317
Transflektanz: 0,041 0,034 0,399 0,002 0,044 884
TI (PAR): 0,055 0,046 0,496 0,002 0,058 884
κWasser: 0,330 [m−1]
κWasser(PAR): 0,284 [m−1]
Abbildung 4.10: Eisgeometrie (oben) sowie Transmittanz und Transflektanz
(unten) vom zwei Tauchfahrten in unterschiedliche Richtungen in 2 m Tiefe
am 9. September. Unterschiede zwischen den beiden Messfahrten ergeben sich
aus Positionierungs- und Sichtwinkelfehler sowie dem starken Schneefall an der
Oberfläche.
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4.1.8 Station 78-250 am 11. September 2011
Datum: 11.09.2011
Zeit(UTC): 13:10 - 14:10
Position: 84, 394◦ N 139, 934◦ W





Aufgrund der Anforderungen anderer Wissenschaftler an den Stationsplan
fand diese Station bei einem Sonnenstand unterhalb des Horizontes statt. Wäh-
rend auf allen anderen Stationen mind ca. 60 W/m2 einfallender Strahlung
gemessen wurden, betrug hier der totale Fluss lediglich knapp 2 W/m2. Da
weiterhin die Scholle hauptsächlich aus dickem mehrjährigem Eis mit Schnee-
auflage bestand, war es insgesamt sehr dunkel unter dem Eis. Aufgrund dieser
schlechten Lichtverhältnisse war das Auffinden der Markierungsstangen nur in
Teilen des abgesteckten Profiles möglich. Die Daten werden hier nicht einzeln
ausgewertet, wurden aber zur statistischen Auswertung im Datensatz behalten.
Tabelle 4.8: Messwerte der Station am 11. September
Messwerte:  Median Max Min σ Einheit N
Eisdicke: 115 99 227 12 69 [cm] 112
Schneedicke: 4 4 8 2 2 [cm] 112
Freibord: 15 6 47 2 14 [cm] 112
Streuschicht: 0 0 0 0 0 [cm] 112
Einfallend: 1,9 1,8 2,1 1,7 0,1 [W/m2] 160
Transmittiert: 0,1 0,0 1,5 0,0 0,2 [W/m2] 76
Transmittanz: 0,074 0,041 0,897 0,006 0,116 75
TF (PAR): 0,074 0,036 0,869 0,003 0,125 75
Transflektanz: 0,054 0,016 0,741 0,001 0,125 112




4.1.9 Station 78-267 am 17. September 2011
Datum: 17.09.2011
Zeit(UTC): 2:00 - 7:10
Position: 81, 448◦ N 103, 209◦ W





Die dicke mehrjährige Eisscholle bot nur über den Schollenrand einen einfa-
chen Zugang für das ROV. Die Sichtweite unter dem Eis war sehr gering, weshalb
die Markierungsstangen in Abständen von nur 7 m angebracht werden mussten.
Auch auf dieser Station war es möglich, aus dem Helikopter ein Luftbild aufzu-
nehmen, um optische Messungen und visuellen Eindruck der Oberfläche direkt
miteinander vergleichen zu können (Abbildung 4.11).
Tabelle 4.9: Messwerte der Station am 17. September
Messwerte:  Median Max Min σ Einheit N
Eisdicke: 215 235 273 137 37 [cm] 560
Schneedicke: 7 8 10 3 2 [cm] 560
Freibord: 31 32 65 8 14 [cm] 560
Streuschicht: 0 0 0 0 0 [cm] 560
Einfallend: 78,2 78,3 123,7 46,3 16,7 [W/m2] 780
Transmittiert: 6,0 0,9 77,3 0,1 13,6 [W/m2] 234
Transmittanz: 0,063 0,019 0,634 0,004 0,122 220
TF (PAR): 0,079 0,022 0,816 0,004 0,155 221
Transflektanz: 0,114 0,013 1,000 0,001 0,214 551




Abbildung 4.11: Die gemessene Transmittanz während der Station am 17. Sep-
tember. Unterlegt ist ein Luftbild, das aus dem Helikopter aufgenommen wurde.
4.2 Gesamter Datensatz
4.2.1 Mittelwerte
Alle Stationen wurden nach der Einzelauswertung in einen großen Datensatz
zusammengefügt um einen möglichst umfangreichen Datensatz, der sich aus
möglichst vielen Bereichen der zentralen Arktis zusammensetzt, zu erhalten.
Die folgende Tabelle gibt auch hier eine Übersicht über die gemessenen Werte:
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Abbildung 4.12: Skizzen und Übersichtsbilder der ROV-Eisstationen (3) mit
Profillinien (dunkelblau), wichtigen Markierungspunkten (rote Punkte), Tiefen-
profilen (grüne Pfeile), biooptischen Eiskernen (hellgrüne Zylinder) und der Tie-
fe wichtiger Tauchgänge. Die gelbe Ellipse symbolisiert das ROV Zugangsloch
und das rote Dreieck den Standort des Kontrollzeltes.
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Tabelle 4.10: Messwerte des gesamten alle Eisstationen der TransArc-
Expedition umfassenden Datensatz
Messwerte:  Median Max Min σ Einheit N
Eisdicke: 145 137 380 12 80 [cm] 5100
Schneedicke: 3 2 15 0 4 [cm] 5100
Freibord: 17 15 100 -65 18 [cm] 5100
Streuschicht: 1 1 15 0 2 [cm] 5100
Einfallend: 73,9 67,4 159,2 1,7 33,1 [W/m2] 6400
Transmittiert: 6,3 3,5 77,3 0,0 7,7 [W/m2] 2148
Transmittanz: 0,112 0,071 0,941 0,002 0,107 2127
TF (PAR): 0,149 0,095 0,968 0,002 0,140 2128
Transflektanz: 0,053 0,025 1,000 0,000 0,090 5089
TI (PAR): 0,068 0,033 0,923 0,000 0,097 5096
Im arktisweiten Mittel ist also die untersuchte Eisdecke 145 cm dick. Eine
genauere Betrachtung der Eisdickendaten in Abschnitt 4.2.6 zeigt eine sehr gute
Übereinstimmung mit den elektromagnetischen Eisdickenmessungen. Somit ist
auch der optische Datensatz repräsentativ für die gesamte zentrale Arktis. Der
oberste Zentimeter des Eises ist die stark poröse Oberflächen-Streuschicht, auf
der eine Schneedecke von 3 cm aufliegt. Das durchschnittliche Freibord beträgt
17 cm. Von den auf die Oberfläche auftreffenden 74 W/m2 werden im Mittel
11% durch das Eis hindurch transmittiert. Arktisweite Schmelztümpelkonzen-
trationen können auf Basis dieser Daten nicht korrekt abgeleitet werden.
4.2.2 Typische Transmissions Spektren
Aus der Gesamtheit der gemessenen Daten lassen sich gemittelte Spektren be-
rechnen. Abbildung 4.13 zeigt mittlere Transflektanz- und Transmittanzspek-
tren nach Eisklassen getrennt. Hierbei fällt natürlich zunächst die durchweg
größere Transmittanz von mit Schmelztümpeln bedecktes Eis auf. Dies wird
durch die fehlende Oberflächenstreuschicht verursacht. Lediglich im Bereich
oberhalb von 600 nm wird durch Schmelztümpel bedecktes Eis weniger Licht
transmittiert. Bei diesen Wellenlängen spielt vermutlich die spektrale Absorpti-
on des Wassers eine größere Rolle. Mehrjähriges Eis transmittiert deutlich we-
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niger Licht. Zudem ist der unter mehrjährigem Eis verfügbare Spektralbereich
deutlich schmäler, als bei einjährigem Eis.
Abbildung 4.13: Gemittelte Transmittanz- (rechts) und Transflektanzspektren
(links) direkt unter einjährigem (oben) und mehrjährigem Eis (unten) für von
Schmelztümpeln bedecktem Eis und Blankeis. Die Skalen wurden so gewählt,
dass Transflektanz und Transmittanzwerte direkt miteinander verglichen werden
können.
In Abbildung 4.14 werden ebenfalls gemittelte Spektren gezeigt. Hierbei wur-
de jedoch nicht nach Eistyp, sondern über verschiedene Dickenklassen gemit-
telt. Bereits an dieser Stelle ist erkennbar, dass die Transmittanz unterhalb von
500 nm nicht direkt von der Eisdicke abhängig ist, da sich hier die Spektren der
ersten drei Dickenklassen kreuzen. Mit zunehmender Eisdicke verschiebt sich
das Transmittanzmaximum zu niedrigeren Wellenlängen. Das Transmittanzma-
ximum für Eidicken zwischen 0 und 50 cm liegt bei ca. 540 nm, während es
für Eidicken zwischen 300 und 400 cm nur noch bei ca. 470 nm liegt. Eine
Verschiebung des Maximums kann neben dem Eisdickenunterschied auch durch
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lichtabsorbierende Biomasse sowie weitere Effekte verursacht werden (Nicolaus
et al., 2010a).
Abbildung 4.14: Gemittelte Transmittanz- (rechts) und Transflektanzspektren
(links) direkt unter dem Eis für verschiedene Eisdickenklassen.
Entgegen der Erwartung sind leichte Unterschiede zwischen den Transflektanz-
und Transmittanzspektren erkennbar. Dieser Unterschied ergibt sich hauptsäch-
lich aus dem Ausfall des Irradianzsensors am 23. August und somit leicht ver-
schiedenen Datensätzen für Radianz und Irradianz. Da diese Station vollständig
aus mehrjährigem Eis bestand, treten in Abbildung 4.13 oben nur geringe Un-
terschiede auf.
In allen gemittelten Transflektanzspektren fällt bei ca. 395 nm ein Peak auf,
der in den Transmittanzspektren nicht erscheint. Der Peak ist so prominent,
und statistisch signifikant, dass wir ihn näher untersuchen müssen. Zunächst
scheint es so, dass das Eis in diesem Wellenlängenfenster transparenter ist, als
erwartet. Warum sich dies auf die Transflektanzspektren beschränkt ist hier-
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bei jedoch unklar. Es müsste sich folglich um einen stark richtungsabhängigen
Prozess handeln. Im Bereich um 395 nm arbeiten zahlreiche Flourometer. Das
mehr an Licht könnte also beispielsweise durch Bio-Floureszens erklärt werden.
Dieser Prozess sollte jedoch eigentlich nicht stark richtungsabhängig sein. Ein
stark richtungsabhängiger Prozess könnte mit der Kristallstruktur zusammen-
hängen. Beispielsweise könnte Licht an senkrechten Grenzflächen wie in einem
Lichtleiter bevorzugt transportiert werden. Hierbei wäre jedoch unklar, wieso
dies nur für einen sehr begrenzten Wellenlängenbereich zutrifft.
Ein weiterer Grund könnte natürlich ein konstanter Meßfehler sein. Jedoch
weisen weder die Spektren des Referenzsensors, noch die Spektren des Radianz-
sensors ungewöhnliche Strukturen auf, die auf Lichtlecks oder heiße Pixel schlie-
ßen lassen würden. In dem fraglichen Wellenlängenbereich befindet sich keine
von den verwendeten Sensoren auflösbare Spektrallinie. Somit ist ein durch man-
gelhafte Abbildung dieser Spektrallinie entstehender Effekt (wie von Nicolaus
et al. (2010b) beschrieben) unwahrscheinlich. Zusätzlich wird der Peak von 2-3
Pixeln des Photodiodenarrays abgedeckt. Wenn dann handelt es sich also um
mehrere fehlerhafte Pixel.
Da es sich hierbei um unsere ersten Messungen mit einem Radianzsensor
dieser Art unter Meereis handelt, müssen Vergleichstests und weitere Messungen
abgewartet werden, um den Ursprung des Peaks zu identifizieren. Entweder es
handelt sich schlicht um einen Messfehler oder um einen bisher nicht bekannten
Prozess.
4.2.3 Transmission und ihre Variabilität
Mit über 2100 Irradianz- und 5100 Radianzspektren handelt es sich bei die
gezeigten Daten um den umfangreichsten uns bekannten Datensatz über die
Lichtbedingungen unter der Eisdecke der zentralen Arktis. Diese Datenmenge
ermöglicht eine Auswertung der Daten insbesondere in Form von Histogrammen.
Trägt man die direkt unter dem Eis gemessenen Transmittanzen des gesamten
Datensatzes in ein Histogramm auf (Abbildung 4.15) werden deutliche Moden
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sichtbar. Die Moden lassen sich bestimmten Eisklassen zuordnen. Im ersten
Schritt erfolgt diese Zuordnung empirisch entsprechend der auf den einzelnen
Stationen vorgefundenen Eistypen.
Abbildung 4.15: Histogramm der Transmittanz auf allen Stationen.
Es treten drei deutliche Moden hervor. Die Mode bei ca. 1-2% kann mehr-
jährigem Eis zugeordnet werden. Zwischen 5 und 7% beträgt die Transmittanz
von einjährigem Eis, während die von Schmelztümpeln dominierte Mode zwi-
schen 20 und 30% zu finden ist. Aufgrund der verschiedenen Eisdicken, sind
diese Moden ausgeschmiert und überlagern sich gegenseitig.
4.2.3.1 Zeitliche Variabilität
Neben der großskaligen räumlichen Variabilität geben die Unterschiede zwi-
schen den in Abbildung 4.16 gezeigten Histogrammen jeder einzelnen Station
auch einen Einblick in die zeitliche Entwicklung der optischen Eigenschaften
des Eises. Die beiden ersten Stationen Mitte September zeigen im Histogramm
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zwei deutliche Moden von einjährigem Eis (ca. 7% Transmittanz) und von mit
Schmelztümpeln bedecktem Eis (ca. 20-30% Transmittanz). An der Station vom
23. August (wegen Sensorausfall keine Irradianzdaten) begann das Wiedergefrie-
ren der Oberfläche. Aufgrund des geringeren Wasseranteils in der Oberflächen-
streuschicht und der dünnen Eisschicht auf den Schmelztümpeln, verändert sich
die Lage der Moden und ihre Ausprägungen deutlich. Die Unterschiede zwi-
schen beiden Moden werden mit der Zeit geringer und ihr absoluter Wert deut-
lich verringert. So sind am 9. September die Transmittanz-Moden bei 10% für
mit Schmeltümpeln bedecktes Eis und ca. 2% für einjähriges Eis, dass streng
genommen nach dem Beginn der Frostperiode bereits zum mehrjährigen Eis
zählt. Mit zunehmender Schneebedeckung verschwindet der Unterschied zwi-
schen Schmelztümpeln und Blankeis vollständig.
4.2.3.2 Eigenschaften der verschiedenen Eisklassen
Um die Transmittanz-Moden in Abbildung 4.15 tatsächlich mit den verschie-
denen Eistypen zu verbinden, wurden Histogramme für jede einzelne Eisklasse
berechnet. Aus diesen in Abbildung 4.17 zu sehenden Histogrammen, können
die Eistypen sicher einzelnen Moden zugeordnet werden und Aussagen über die
innerhalb dieser Klasse häufigste Transmittanz und die Variabilität innerhalb
einer Klasse gemacht werden. Hierbei fällt zunächst eine Uneindeutigkeit im
Histogramm des einjährigen Eises auf. Es sind hier zwei Moden beobachtbar,
wobei eine scheinbar dem mehrjährigen Eis zuzuordnen ist. Dies wird dadurch
hervorgerufen, dass für die optischen Eigenschaften das Alter des Eises nur eine
untergeordnete Rolle spielt und insbesondere dickes und deformiertes einjähri-
ges Eis dem mehrjährigen Eis sehr ähnelt. Zusätzlich ist bereits im Feld eine
Unterscheidung zwischen beiden Klassen oft nicht oder nur sehr schwer möglich.
Aus Abbildung 4.17 können nun die modalen Transmittanzen sowie deren
Variabilität abgelesen werden. Die Ergebnisse werden in Tabelle 4.11 gezeigt. In-
nerhalb der einzelnen Eisklassen ergibt sich eine Standardabweichung von 4 bis
8%. Für neu gebildetes Eis ergibt sich also zum Beispiel eine modale Transmit-
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Abbildung 4.16: Transmittanz-Histogramm für alle Stationen der TransArc-
Expedition
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Abbildung 4.17: Transmittanz-Histogramm der verschiedenen Eisklassen
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tanz von 10±4, 7 %. Diese Verteilungsbreite gibt Auskunft über die Variabilität
innerhalb der einzelnen Eisklassen. Hierbei zeigt neugebildetes Eis die gerings-
te räumliche Variabilität, da es in großen gleichmäßigen Flächen gebildet wird.
Bei einjährigem Eis mit und ohne Schmelztümpelbedeckung ist diese Variabilität
sehr hoch, da die Transmittanz von vielen Details beeinflusst wird. Mehrjähriges
Eis weist ebenfalls eine Variabilität auf. Diese ist jedoch aufgrund seiner größe-
ren Dicke geringer, da einzelne Oberflächenstrukturen einen geringeren Einfluss
auf die gesamte Transmittanz haben. Da lediglich auf der Station am 23. August
(dort fehlen Irradianz-Daten) offene Schmelztümpel auf mehrjährigem Eis ange-
troffen wurden, wurde dieser Wert aus deren Transflektanz-Histogramm direkt
abgeleitet. Im Gesamthistogramm lässt sich im Gegensatz zu den anderen Eis-
typen aufgrund der geringen Datenmenge keine signifikante Mode ausmachen.
Die hier gezeigten Transmittanzen beziehen sich wie beschrieben auf den Wel-
lenlängenbereich von 320 bis 950 nm. Für andere Wellenlängenbereiche ergeben
sich teilweise andere Werte. Im Bereich der photosynthetisch aktiven Strahlung
(PAR) ergeben sich teilweise leicht höhere Werte (siehe auch Tabelle 5.1).
Tabelle 4.11: Übersicht über die modalen Transmittanz-Werte der verschiedenen
Eistypen in verschiedenen Wellenlängenbereichen.
Eistyp: Mode: Median: σ: mittlere Eisdicke [cm]:
320-950 nm
mehrjähriges Eis 1,5% 1,8% 6,0% 245
einjähriges Eis 5,0% 5,2% 7,7% 113
Neueis 10,0% 9,6% 4,7% 28
Schmelztümpel auf
einjährigem Eis
27,0% 21,8% 8,7% 80
Schmelztümpel auf
mehrjährigem Eis
18,5% 17,7% 5,1% 161
400-700 nm (PAR)
mehrjähriges Eis 2,0% 2,1% 3,6% 245
einjähriges Eis 6,5% 7,1% 10,4% 113
Neueis 15,0% 12,8% 6,4% 28
Schmelztümpel auf
einjährigem Eis
33,5% 29,1% 11,6% 80
Schmelztümpel auf
mehrjährigem Eis
27,7% 26,2% 7,2% 161
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4.2.3.3 Räumliche Variabilität
Zur über die Betrachtung der Standardabweichung hinausgehenden statistischen
Auswertung der räumlichen Variabilität von Messgrößen werden oft Variogram-
me verwendet. Sie geben Auskunft darüber, über welche Entfernung die ge-
messenen Werte voneinander abhängen. Hierzu wird die Varianz der Differenz




|zi − zj |2
Hierbei ist |N(d)| die Anzahl der möglichen Punktepaare (i, j) mit den Trans-
mittanz-Werten zi und zj , die im Abstand d voneinander liegen. Ein theore-
tisches Beispiel für ein solches Variogramm ist in Abbildung 4.18 (links oben)
gezeigt. In diesem Fall steigt das Variogramm gegen einen Grenzwert an, die
Abhängigkeit der Punkte voneinander nimmt also mit der Distanz ab. Ab ei-
ner bestimmten Distanz steigt der Variogramm-Wert nicht weiter an, da die
Reichweite des räumlichen Zusammenhangs überschritten ist. Aus Variogram-
men lässt sich also eine Aussage über die Größenskala der räumlichen Variabi-
lität machen.
In Abbildung 4.18 sind empirische Variogramme für die Eisstationen gezeigt,
bei denen erfolgreich Variogramme berechnet werden konnten. Zusätzlich wurde
die Distanz markiert, bei der der Schwellwert erreicht wurde. Es zeigt sich, dass
die Aussageweite und damit die Größenskala der Variabilität durch die Größe
der Schmelztümpel im Bereich von 6-16 m liegt. Dies erscheint einleuchtend, da
die Oberflächenvariation aufgrund der Schmelztümpel der wichtigste Faktor für
die räumliche Variabilität der Transmittanz ist.
Weiter bestätigen lässt sich dieser Zusammenhang anhand des Variogrammes
vom 19. August (Abbildung 4.19). Die periodische Struktur des Variogrammes
deutet auf die sehr periodische Geometrie der Schmelztümpel auf dieser Station
hin. Das empirische Variogramm deckt sich sehr gut mit dem aus einer syn-
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Abbildung 4.18: Theoretisches Variogramm mit eingezeichnetem Schwellwert
und Aussageweite (oben links) sowie empirische Variogramme verschiedener Eis-
stationen.
thetischen regelmäßigen Schmelztümpelgeometrie (Tümpeldurchmesser 13 m,
Tümpelbedeckung 50%) berechneten Variogramm.
4.2.4 Extinktionskoeffizienten
Aus den Transmittanzwerten TF können direkt - unter Annahme einer planpar-
allelen homogenen Eisdecke (Eisdicke zi) - Irradianz-Extinktionskoeffizienten κ
abgeleitet werden:
κ = lnTF−zi (4.1)
Natürlich sind diese Annahmen nur stark eingeschränkt gültig. Auch der ver-
wendete Spektralbereich sowie die Art des einfallenden Lichtfeldes beeinflussen
die absoluten Werte (Grenfell, 1977). Insbesondere im Hinblick auf mögliche
Parametrisierungen für Meereis- und Klimamodelle sind die Aussagen dennoch
relevant. Hierbei ist jedoch zu berücksichtigen, dass im Allgemeinen verschiede-
ne Eisschichten stark unterschiedliche Extinktionskoeffizienten aufweisen. Der
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Abbildung 4.19: Variogramme für die Station am 19. August. Die rote Kurve ba-
siert auf den Transmittanz-Messungen mit dem ROV, während die blaue Kurve
aus der in der kleinen Grafik gezeigten regelmäßigen Geometrie (Tümpeldurch-
messer 13 m, Tümpelbedeckung 50%) berechnet wurde.
berechnete Wert ist von den anteiligen Dicken der einzelnen Schichten, sowie
den Werten der Extinktionskoeffizienten in den einzelnen Schichten abhängig.
Beispielsweise ist der Effekt der stark streuenden Oberflächenstreuschicht für
dünnes einjähriges Eis höher als für dickeres mehrjähriges Eis.
Analog zum Abschnitt 4.2.3.2 wurden die Extinktionskoeffizienten aus den
Transmittanzdaten berechnet und in Abbildung 4.20 nach Eisklassen getrennt
in einem Histogramm aufgetragen. Tabelle 4.12 zeigt eine Zusammenstellung
der so bestimmten Werte.
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Abbildung 4.20: Histogramm der berechneten Irradianz-Extinktions-
Koeffizienten
Tabelle 4.12: Übersicht über die modalen Werte des Irradianz-
Extinktionskoeffizienten der verschiedenen Eistypen in verschiedenen Wel-
lenlängenbereichen.
Eistyp: Mode [m−1]: Median [m−1]:
mehrjähriges Eis 1,2 1,6





Um die Extinktionskoeffizienten der einzelnen Komponenten zu bestimmen,
wurde die Transmittanz in Abhängigkeit von Eis- und Schneedicke, sowie Frei-
bord aufgetragen (siehe Abbildung 4.21). Trotz der enormen Streuung der ein-
zelnen Werte, lassen sich durch anfitten von Exponentialmodellen so die Ex-
tinktionskoeffizienten der einzelnen Komponenten grob bestimmen. Für Mee-
reis wurde so ein Extinktionskoeffizient von κ = 0, 57 ± 0, 08 m−1 bestimmt.
Für die hauptsächlich durch das Freibord beeinflusste Oberflächenstreuschicht
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ergibt sich wie erwartet mit κ = 3, 5± 0, 67 m−1 ein deutlich höherer Wert. Für
Schnee wurde κ = 23 ± 2, 8 m−1 bestimmt. Selbstverständlich erreichen diese
Messungen nicht die Genauigkeit von direkten Messungen. Die große Datenba-
sis ermöglicht jedoch im Gegensatz zu Einzelmessungen einen guten Überblick
über die mittleren Werte.
Abbildung 4.21: Gemessene Transmittanzen in Abhängigkeit von Eisdicke
(links), Schneedicke (mitte) und Freibord (rechts). Die blauen Punkte sind alle
Messwerte von nicht mit Schmelztümpeln bedecktem Eis, die roten Kurven an-
gefittete Exponentialfunktionen, aus denen Extinktionskoeffizienten bestimmt
wurden.
Ein weiterer Ansatz zur Bestimmung der einzelnen Extinktionskoeffizien-
ten ist die Anpassung eines einfachen Zweischichtmodelles an die gemessenen
„scheinbaren“ Extinktionskoeffizienten. Im einfachen Zweischichtfall lässt sich
die Transmittanz TF wie folgt schreiben:
TF = (1− α) · exp(−κszs) · exp(−κizi)
Hierbei ist α die Albedo und die Indizes s und i bezeichnen die Eigenschaften
der Oberflächenschicht sowie des Eisinneren. Einsetzen in Gleichung 4.1 liefert
für den „scheinbaren“ Extinktionskoeffizienten:





In Abbildung 4.22 werden die aus dem gesamten Datensatz berechneten („schein-
baren“) Extinktionskoeffizienten aller nicht von Schmelztümpeln beeinflussten
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Messungen in Abhängigkeit der Eisdicke gezeigt. Es wurde eine Kurve nach
dem oben beschriebenen Zweischichtmodell angepasst. Aus den Parametern be-
stimmt sich der Extinktionskoeffizient der unteren Eisschicht zu κ = 0, 86 ±
0, 08 m−1 und κ = 27, 12± 7, 8 m−1 für die Oberflächenschicht. Durch die vier
hierbei anzupassenden Parameter und die große Streuung sind die Parameter
hier ebenfalls nur mit relativ geringer Genauigkeit zu bestimmen.
Abbildung 4.22: Abhängigkeit des scheinbaren Irradianz-
Extinktionskoeffizienten in Abhängigkeit von der Eisdicke. Messdaten (blau)
sowie angepasstes Zweischichtmodell.
4.2.5 Parameterisierung
Eine wichtige Anwendung der zuvor bestimmten Irradianz-Extinktions-Koeffizienten
ist die Verwendung in Meereismodellen. Hierzu wird die Transmittanz in einer
mehr oder weniger komplizierten Form in Abhängigkeit von der Eisdicke und
ggf. weiteren Parametern ausgedrückt. Eine sehr einfache und oft verwendete
Parameterisierung ist die von Grenfell (1977) (im Folgenden mit GM77 ab-
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gekürzt). Hierbei wird die Transmittanz TF durch ein Exponentialgesetz mit
empirisch bestimmten Faktoren in Abhängigkeit von der Eisdicke zi berechnet:
TF = 0, 35 · exp(−1, 5 · zi)
Aus den von uns bestimmten Irradianz-Extinktionskoeffizienten, lässt sich ei-
ne Parameterisierung durch ein einfaches Zweischichtmodell aufbauen. Hierbei
wird eine Oberflächenschicht von 3 cm (durchschnittlicher Wert im gesamten
Datensatz) mit einem Extinktionskoeffizienten von κs = 25 m−1 berücksichtigt.
Zudem wird zwischen Eis mit (Albedo 0,1, keine Oberflächenschicht) und ohne
Schmelztümpelbedeckung (Albedo 0,7) unterschieden. Als Extinktionskoeffizi-
ent wurde der zuvor bestimmte Modalwert für einjähriges Eis κi = 1, 2 m−1
verwendet. Somit ergibt sich für die Transmittanz
TF = (1− α) · exp(−25 · 0, 03 · δpond) · exp(−1, 2 · zi).
Hierbei ist α die Albedo, zi die Eisdicke und δpond = 0 für Schmelztümpel und
δpond = 1 sonst.
Beide Parameterisierungen werden in Abbildung 4.23 zusammen mit den
Messdaten gezeigt. Zunächst fällt auf, dass die Messpunkte eine sehr große Streu-
ung aufweisen und somit eine Vielzahl von Parameterisierungen möglich sind. Im
Rahmen dessen verläuft die GM77-Parameterisierung mittig durch die Punkt-
wolke stellt also im Mittel eine relativ gute Parameterisierung dar. Im Detail je-
doch gibt es starke Unter- und Überschätzungen der Transmittanz, insbesondere
durch die fehlende Berücksichtigung der Schmelztümpel. Das Zweischichtmodell
liefert ähnlich gute (bzw. schlechte) Ergebnisse, wobei hier die Unterscheidung
zwischen Schmelztümpeln und Blankeis realisiert wird. Es ist zu beachten, dass
die Klassifizierung der beiden Eistypen aufgrund des Positionierungsfehlers nicht
perfekt ist und einige der dunklen Messpunkte unter Schmelztümpeln eigentlich
unter Blankeis liegen und umgekehrt. Im Großen und Ganzen erzielen beide
Parameterisierungen aber ähnlich gute (bzw. schlechte) Ergebnisse.
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Abbildung 4.23: Transmittanz-Messungen und die zwei vorgestellten Parametei-
sierungen
Um die Fähigkeiten der beiden Parameterisierungen auf kleinräumiger Skala
zu untersuchen, wurden sie auf die Eisgeometrie des am 23. August gemesse-
nen Rasters angewendet. Abbildung 4.24 zeigt die gemessenen Daten, sowie die
mithilfe beider Parameterisierungen berechneten Werte. Die GM77 Parameteri-
sierung reproduziert natürlich nicht die Schmelztümpel und weist dadurch ins-
gesamt eine deutlich zu geringe Transmittanz auf. Das Zweischicht-Modell liegt
in allen Bereichen näher an der gemessenen Transmittanz, weist aber dennoch
deutliche Abweichungen auf. Hierbei werden die Fehler durch die gemachten
Annahmen deutlich. Aufgrund der fehlenden Berücksichtigung von horizontaler
Ausbreitung des Lichtes im Eis erscheinen die Kanten zwischen den verschie-
denen Bereichen zu scharf. Zudem entspricht die Annahme der Eisschicht als
planparallele Platte insbesondere auf dieser Station nicht der Realität. Auch
das Wasser in den Schmelztümpeln, sowie die dünne Eisschicht an ihrer Ober-
fläche werden in den Parameterisierungen nicht ausreichend berücksichtigt.
Zusammenfassend lässt sich sagen, dass die Anwendung solcher Parameteri-
sierungen auf großer Skala berechtigt ist. Ihre Fähigkeiten reichen jedoch bisher
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Abbildung 4.24: Gemessene und mit Hilfe der verschiedenen Parameterisierun-
gen berechnete Transmittanzen für das Raster auf der Station am 23. August.
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nicht dazu aus ein realistisches kleinräumiges Abbild der Lichtbedingungen un-
ter dem Eis zu geben.
4.2.6 Eisdicke
Zusätzlich zu den optischen Daten, gibt die ROV-Methode auch Aufschluss über
die auftretenden Eisdicken. Die Untersuchung der Eisdicke ist von zentraler
Bedeutung für die Beurteilung des Gesamtzustandes des arktischen Meereises.
Zwar existieren Methoden zur weitaus großflächigeren Untersuchung der Mee-
reisdicke mit elektromagnetischen Methoden (z.B. EM-Bird bzw. EM31). Die
Bestimmung der Eisdicke durch kombinierte Abstands- und Tiefenmessung von
Bord von Tauchfahrzeugen bietet jedoch insbesondere bei Presseisrücken ge-
nauere Angaben. Im Weiteren gibt ein Vergleich der vom ROV gemessenen
Eisdickenverteilung mit der von großflächigen Methoden eine Beurteilung über
die Repräsentativität der optischen Messungen.
Abbildung 4.25 zeigt die Eisdickenverteilung (Schauer, 2012), wie sie wäh-
rend der TransArc-Fahrt mittels EM-Bird ermittelt wurde im Vergleich mit
den ROV Daten. Die modale Eisdicke ist bei beiden Verteilungen identisch.
Die beiden Verteilungen ähneln sich sehr stark, so dass auch die Verteilung der
optischen Eigenschaften im Gesamtdatensatz als repräsentativ für die gesamte
zentrale Arktis gewertet werden kann.
4.2.7 Tiefenprofile
Die gemessenen Tiefenprofile werden in Abbildung 4.26 gezeigt. Hierbei fällt
zunächst auf, dass aufgrund der horizontalen Variabilität und der problema-
tischen horizontalen Positionierung die Transflektanz-Profile stärkere Schwan-
kungen aufweisen. Ein Vergleich mit den Irradianzprofilen zeigt deutlich, dass
es sich hierbei nicht um Änderungen der Wassereigenschaften, sondern um ei-
ne horizontale Verschiebung des ROV und somit Unterschiede in den Oberflä-
cheneigenschaften handelt. Die Transflektanz-Profile sind aufgrund der weiten
Winkelcharakteristik des Irradianz-Sensors deutlich unempfindlicher gegen sol-
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Abbildung 4.25: Während TransArc gemessene Eisdickenverteilungen von
ROV (rot) und EM-Bird (blau).
che horizontalen Positionierungsfehler, weshalb sie bereits zur Tiefenkorrektur
herangezogen wurden (siehe Abschnitt 3.6.8).
Die Darstellung der Tiefenprofile mit logarithmischer Transmittanz-Achse
ermöglicht eine direkte Beurteilung der exponentiellen Lichtabnahme mit der
Tiefe. Folgen die Datenpunkte einer Geraden, so kann das Tiefenprofil durch ei-
ne Exponentialfunktion mit tiefenunabhängigem Irradianz-Extinktionskoeffizienten
beschrieben werden. Für die Station am 9. September zeigt sich jedoch eine deut-
liche Abhängigkeit des Irradianz-Extinktionskoeffizienten von der Tiefe. Auch
am 6. September weichen die Messpunkte deutlich von einer Gerade ab. Dies
wird vermutlich dadurch verursacht, dass absorbierendes Material in verschiede-
nen Tiefen in unterschiedlichen Konzentrationen vorliegt. Bei einigen der Profile
lässt sich dieser Verlauf anhand der von anderen Arbeitsgruppen gemessenen
Chlorophyll-Profile erklären. In den oberen Schichten wird das Licht hierbei
aufgrund der höheren Partikelkonzentrationen schneller gedämpft, als in tiefe-
ren Wasserschichten. Es lässt sich jedoch keine direkte generelle Korrelation des
Irradianz-Extinktionskoeffizienten mit der Chlorophyll-Konzentration oder der
Konzentration von partikulärem organischem Kohlenstoff (POC) finden. Hier-
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bei spielen vermutlich zahlreiche weitere bisher nicht in die Analyse einbezogene
Parameter eine wichtige Rolle.
Zwischen den Stationen sind deutliche Unterschiede im Irradianz-Extink-
tionskoeffizienten zu erkennen. Die geringsten Extinktionskoeffizienten wurden
während der Station am 3. September gemessen. Um diese Unterschiede zu be-
trachten eignet sich das Konzept der euphotischen Zone. Diese Zone gilt als der
Bereich in dem ausreichend Licht für signifikante Photosynthese vorhanden ist.
Allgemein definiert sich die euphotische Zone als der Bereich in den mindestens
1% des an der Oberfläche einfallenden Lichtes durchdringt. Dabei fällt zunächst
auf, dass diese Grenze unter mehrjährigem Eis bereits knapp unter der Eisdecke
erreicht ist. Unter einjährigem Eis dehnt sich die euphotische Zone jedoch in
Tiefen von 10 bis 20 m aus - im stark pazifisch beeinflussten Wasser der Station
am 3. September sogar bis in eine Tiefe von 45 m. Dies verdeutlicht, dass der
Wechsel von mehrjährigem zu einjährigem Eis nicht nur für mehr Licht unter
dem Eis sorgt, sondern auch das potentiell produktive Wasservolumen um ein
vielfaches vergrößert.
4.3 Schnee-Experiment
Während der Station am 9. September wurden zwei Experimente durchgeführt,
bei denen der auf dem Profil vorhandene Schnee nach einer ersten Messung
zwischen zwei Markierungsstangen entfernt wurde und anschließend eine zweite
Messung durchgeführt wurde. Leider beeinflusste starker Schneefall die Qualität
der aufgenommenen Daten beträchtlich, weshalb zukünftige Experimente dieser
Art auf keinen Fall bei Schneefall durchgeführt werden sollten.
Durch die Existenz mehrerer Tauchfahrten in verschiedenen Richtungen, so-
wie klar erkennbaren Unterschieden in den optischen Eigenschaften an genau
bestimmbaren Stellen, war für diese Station eine nachträgliche Korrektur des
Sichtwinkelfehlers möglich.
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Abbildung 4.26: Tiefenprofile der Transmittanz- und Transflektanz-Messungen
unter einjährigem (oben) und mehrjährigem Eis (unten). Die Messungen in deut-
lich pazifisch beeinflusstem Wasser sind mit Sternen dargestellt.
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Abbildung 4.27: Ergebnisse des Schnee-Experiments auf neu gebildetem Eis.
Das kleine Bild zeigt die vom Schnee gereinigte Versuchsfläche.
Die erste Versuchsfläche war ein Bereich mit neu gebildetem 30 cm dickem
Eis, auf dem ca. 3 cm Schnee lagen. Der starke Schneefall beeinflusste auch
den Referenzsensor stark, so dass die absoluten Transflektanz-Werte in Abbil-
dung 4.27 nicht direkt verglichen werden können. Die Referenzmessungen zeigen
jedoch eine einigermaßen homogene Eisfläche, während bei entferntem Schnee
an der Übergangsstelle die Transflektanz deutlich - in etwa um den Faktor 3 -
ansteigt.
Die zweite Versuchsfläche auf mehrjährigem Eis (Abbildung 4.28) wies be-
reits zu Messbeginn eine deutlich höhere Schneedicke von ca. 10 cm auf, so
dass der relative Schneezuwachs und damit die Abweichungen zwischen den ein-
zelnen Messungen geringer ausfielen. In den unveränderten Bereichen stimmen
die Messwerte aller Messungen gut überein. An den Markierungsstangen ist die
Eisgeometrie bekannt. Die Eisdicke bei 30 m beträgt 131 cm, während an der
zweiten Markierungsstange lediglich 64 cm gemessen wurde. Dieser Unterschied
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Abbildung 4.28: Ergebnisse des Schnee-Experiments auf mehrjährigem Eis: Eis-
geometrie sowie Daten der beiden Sensoren (links) und ein Bild der Versuchs-
fläche (rechts).
macht sich jedoch in den optischen Eigenschaften nur wenig bemerkbar. An
beiden Rändern steigt nach Entfernung des Schnees die Transflektanz ebenfalls
in etwa auf den dreifachen Wert. Nach Entfernung des Schnees wurde in der
Mitte des schneefreien Abschnittes ein zugefrorener Schmelztümpel entdeckt,
dessen glatte Eisoberfläche im Gegensatz zum umliegenden Eis nicht über eine
ausgeprägte Oberflächenstreuschicht verfügte. Dies erklärt den weiteren Anstieg
von Transmittanz- und Transflektanzmessungen in der Mitte des schneefreien
Abschnittes. Dort stiegen die Werte auf das zehnfache gegenüber den Referenz-
messungen.
Wie erwartet zeigen die Daten des Irradianzsensors deutlich weniger Varia-
bilität, da der Sensor Licht aus einem größeren Winkelbereich aufnimmt.
In Hinblick auf Abschnitt 4.4 wurde das Verhalten des NDI (engl. normalized
difference Index) (Beschreibung siehe Abschnitt 4.4) an den Übergängen unter-
sucht. Hierbei konnte die von Mundy et al. (2007) beschriebene, weitgehende
Unabhängigkeit von der Schneeauflage bestätigt werden.
Die Kenntnis der Eis- und Schneegeometrie, sowie der Spektren mit und
ohne Schneeauflage ermöglichte unter Annahme des exponentiellen Extinkti-
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onsgesetzes die Berechnung von Extinktionsspektren. Abbildung 4.29 zeigt die
berechneten Spektren für Schnee und Eis im Bereich von 400 bis 700 nm. In
den angrenzenden Spektralbereichen sinkt aufgrund der geringen vorhandenen
Lichtmenge das Verhältnis zwischen Signal und Rauschen sehr starkt ab.
Abbildung 4.29: Irradianz-Extinktionsspektren für Schnee und Eis, berechnet
aus dem Schnee-Experiment.
4.4 Verbindung zur Biologie
Licht ist ein entscheidender Faktor für Photosynthese und Primärproduktion
unter dem Meereis. Um Photosynthese betreiben zu können, absorbieren Mikro-
organismen im Eis einen Teil des Lichtes. Hierbei sorgt das auch als Blattgrün
bekannte Pigment Chlorophyll für die Absorption des Lichtes als Energiequelle
für die Phptosynthese. Bereits das grüne Aussehen deutet darauf hin, dass die
Chlorophyll-Absorption stark wellenlängenabhängig ist. Daher kam bereits früh-
zeitig die Idee auf, spektrale Lichtmessungen unter dem Eis zur Bestimmung der
Chlorophyll-Konzentration zu verwenden um die aufwändige klassische Bestim-
mung durch Filtration zumindest teilweise durch relativ schnelle optische Ver-
fahren zu ersetzen. Arrigo et al. (1991) und andere wiesen einen deutlichen Zu-
sammenhang zwischen spektraler Transmittanz und Chlorophyll-Konzentration
nach, jedoch wurden die Ergebnisse auch stark von Faktoren wie Eisdicke und
Schneeauflage beeinflusst. Mundy et al. (2007) konnte auf der Basis von um-
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fangreichen Feldmessungen in Kombination mit biooptischer Modellierung eine
neue Methode vorschlagen, die eine von Schnee- und Eisdicke unabhängige Be-
stimmung der Chlorophyll-Konzentration ermöglichen soll. Diese Methode soll
auf unsere Daten angewendet werden und dabei auf Anwendbarkeit überprüft
werden. Eine Auswertung der
4.4.1 Die Mundy-Methode
Nach Mundy et al. (2007) bestimmt sich die Chlorophyll-Konzentration aus dem
normalisierten Differenzen Index (NDI, engl. normalized difference index), der
wie folgt definiert wird:
NDI = TF (λ1)− TF (λ2)
TF (λ1) + TF (λ2)
Hierbei sind TF die gemessenen Transmittanzen bei den Wellenlängen λ1 und
λ2, eine Vertauschung der Wellenlänge führt lediglich zu einem Vorzeichenwech-
sel des NDI. Diese Wellenlängen wurden in einem komplizierten Prozess aus
allen möglichen Wellenlängenpaaren als diejenigen ausgewählt, die am besten
mit der Chlorophyll-Konzentration korrelieren aber am wenigsten von Eis- und
Schneedicke abhängig sind. Mundy et al. (2007) schlägt vier mögliche Wellen-
längenpaare vor, für die sich die eisdickenintegrierte Chlorophyll-Konzentration
dann aus dem NDI wie folgt berechnet:
a) 415 nm/400 nm : Chla[mg/m2] = −588, 2352 ·NDI − 0, 1364
b) 485 nm/472 nm : Chla[mg/m2] = 1000 ·NDI − 0, 0083
c) 663 nm/655 nm : Chla[mg/m2] = −344, 8275 ·NDI + 0, 0775
d) 685 nm/675 nm : Chla[mg/m2] = 204, 0816 ·NDI + 0, 215
Hierbei wird Variante b) als die genannt, bei der Messungen und Modellierung
am besten übereinstimmen und somit ein prinzipieller ortsunabhängiger Zusam-
menhang gegeben sein sollte.
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4.4.1.1 Anwendungsbeispiel
Diese vier Relationen wurden zunächst direkt auf die gemessenen Spektren
angewendet um Chlorophyll-Konzentrationen zu berechnen. Beispielhaft wer-
den in Abbildung 4.30 die nach allen vier Relationen berechneten Chlorophyll-
Konzentrationen für die Station am 23. August gezeigt. Zunächst fällt auf, dass
alle vier Methoden zu deutlich unterschiedlichen Zahlenwerten führen. Teilwei-
se treten positive und negative Werte für die Chlorophyll-Konzentrationen auf.
Dies ist natürlich weder physikalisch noch biologisch sinnvoll. Weiterhin wider-
sprechen sich die Aussagen der vier Relationen teilweise gegenseitig. So lässt
sich nicht eindeutig zuordnen, ob in dem von Schmelztümpeln bedeckten oder
dem blanken Eis mehr Biomasse vorhanden ist. Keine der vier Relationen gibt
somit zuverlässig die reale Chlorophyll-Verteilung wieder.
4.4.1.2 Methodische Probleme
Die Beobachtungen im vorigen Abschnitt zeigen, dass die Methodik einige Pro-
bleme aufweist. Hierbei ist zunächst die Tatsache zu nennen, dass die Methode
lediglich anhand von Proben aus einjährigem Eis in der Nähe von Resolute Bay
(Nunavut, Kanada) entwickelt und kalibriert wurde. Zudem stammen alle von
Mundy et al. (2007) untersuchten Proben aus dem Frühjahr. Im Gegensatz zur
auf TransArc beobachteten Sommer-Situation enthält das Eis im Frühjahr
mehr Biomasse, die somit einen stärkeren Einfluss auf die spektrale Lichttrans-
mission hat. Für geringe Chlorophyll-Konzentrationen sind jedoch auch die den
obigen Relationen zugrunde liegenden Korrelationen sehr schlecht.
Bereits eine einfache Fehlerabschätzung der oben gegebenen Gleichungen
zeigt, dass die Abhängigkeit vom NDI extrem stark ist. Soll die Chlorophyll-
Konzentration auf 10 mg/m2 genau bestimmt werden - was für die Sommersi-
tuation bereits einem relativ hohen Wert entspricht, ist es notwendig den NDI
auf 0,017(a), 0,01(b), 0,028(c) bzw. 0,047(d) genau zu bestimmen. Somit müsste
die Transmittanz bei den gegebenen Wellenlängen genauer als 1-2% gemessen
werden. Die Genauigkeiten der verwendeten Spektralradiometer liegen jedoch
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Abbildung 4.30: Nach Mundy et al. (2007) berechnete Chlorophyll-
Konzentrationen für die Station am 23. August. Gezeigt sind die Werte für
alle vier Relationen (a-d).
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im Bereich von ca. 5% (siehe Abschnitt 3.6.2). Die Anwendung der von Mundy
et al. (2007) vorgeschlagenen Relationen sind also bereits aus messtechnischer
Sicht höchstens für extrem hohe Chlorophyll-Konzentrationen im Bereich von
50 mg/m2 sinnvoll.
Ein weiteres Problem ist die im Allgemeinen sehr flache Form des Transmit-
tanzspektrums. Hierbei ist zumeist keine klare spektrale Signatur der Chlorophyll-
Absorption zu erkennen. Die Bestimmung der Chlorophyll-Konzentration aus
den Transmittanz-Werten zweier Wellenlängen scheint daher im Allgemeinen -
unabhängig von der exakten Wahl dieser Wellenlängen - nicht möglich zu sein.
Eine mögliche Lösung wäre die Einbeziehung der Transmittanzen bei weite-
ren Wellenlängen, die Adaption komplexerer Verfahren wie DOAS (engl. diffe-
rential optical absorption spectroscopy) aus der Satelliten-Fernerkundung, oder
die Einbeziehung weiterer Informationen wie z.B. der Eisdicke. Die Entwicklung
einer zuverlässigen Methode zur Bestimmung der Chlorophyll-Konzentration
aus optischen Daten ist für die großflächige Charakterisierung des arktischen
Ökosystems von herausragender Bedeutung.
4.5 Neue Details über den Strahlungstransport
im Eis
Während der ersten Auswertung stellte sich die Frage, wie die Messungen von
Irradianz- und Radianzsensor ausgewertet werden können. Wichtig ist dies, da
eine Messung mit Radianzsensoren eine Erfassung der räumlichen Variabilität
noch in größerem Abstand von der Eisunterseite ermöglicht. Für zukünftige
Messungen an Bord von ROVs, U-Booten oder AUVs ist es daher wichtig die
Radianzdaten korrekt in Irradianzdaten zu überführen. Aufgrund der starken
Mehrfachstreuung ging man bisher von einem sehr isotropen Lichtfeld unter dem
Eis aus. Somit sollten Radianz- und Irradianz-Messung durch Multiplikation
mit pi ineinander überführt werden können. Dies erwies sich jedoch als nicht so
einfach.
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Bei den ersten Strahlungsmessungen unter dem Eis von Roulet et al. (1974)
sowie Maykut und Grenfell (1975) standen keine Irradianzkollektoren zur Verfü-
gung, weshalb Irradianzwerte unter Annahme vollständig isotroper Bedingungen
durch Multiplikation der gemessenen Radianz mit pi errechnet wurden. Die vor-
liegende Arbeit zeigt den Vergleich von direkter Radianzmessung mit geringem
Öffnungswinkel und räumlich integrierender Irradianzmessung. Ein ähnlicher
Ansatz von Trodahl et al. (1987) mit zwei Sensoren verschiedener Winkelcha-
rakteristik ermöglichte bereits erste Einblicke in die Zusammenhänge zwischen
Kristallstruktur und Eigenschaften des Strahlungstransportes im Meereis. Die
dort verwendeten Winkelcharakteristiken lagen jedoch mit Öffnungswinkeln von
ca. 20◦ und 80◦ deutlich näher zusammen, als die hier verwendeten Öffnungs-
winkel von 7◦ und 180◦. Somit waren keine direkten Rückschlüsse auf den Wert
des Proportionalitätsfaktors zwischen Irradianz und Radianz möglich.
Abbildung 4.31 zeigt das Verhältnis zwischen Irradianz- und dazugehörigen
Radianzmessungen im gesamten TransArc Datensatz. Die Streuung der Wer-
te ist aufgrund von Geometrieeffekten (siehe nächster Abschnitt) sehr stark.
Um Radianz und Irradianzdaten dennoch miteinander vergleichen zu können
und Fehler durch falsches Skalieren zukünftig zu vermeiden, wurde bereits die
Transflektanz eingeführt (siehe Abschnitt 2.5.4). Im folgenden soll die Proble-
matik detailliert untersucht werden. Ziel dabei ist es unter Einbeziehung von
Zusatzinformationen eine direkte Umrechnung von Radianz in Irradianz zu er-
möglichen.
4.5.1 Effekt der Messgeometrie
Der wichtigste Effekt, der das Verhältnis
C = IrradianzRadianz =
Transmittanz
Transflektanz (4.2)
beeinflusst, ist die Messgeometrie. Befinden sich die Sensoren unter einer homo-
genen Eisdecke, so ist dieses Verhältnis ein konstanter Wert. Verhält sich die
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Abbildung 4.31: Transmittanz in Abhängigkeit der Transflektanz aller während
TransArc gemessenen Untereis-Lichtmessungen (rot). Die schwarz gestrichelte
Linie zeigt den Zusammenhang F = pi · I = 3, 1415 · I unter isotropen Bedin-
gungen, während die blaue Linie einen durch lineare Regression bestimmten
Zusammenhang F = 2, 313 · I darstellt.
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Eisunterseite wie ein perfekt isotroper lambert’scher Strahler, bei dem die aus-
tretende Radianz nur vom Kosinus des Winkels zur Flächennormalen abhängt,
so gilt C = pi (Gleichung 2.2). Abbildung 4.32 illustriert den geometrischen Ef-
fekt einer inhomogenen Eisdecke. Befindet sich die Sensoranordnung unter einer
kleinräumig lichtdurchlässigeren Stelle des Eises (z.B. Schmelztümpel, Riss im
Eis oder dünneres Eis), so registriert der Radianzsensor relativ betrachtet mehr
Licht, da er die dunkleren vom Irradianzsensor mit erfassten Bereiche nicht
erfasst. Der Irradianzsensor hingegen erhält nur aus den vom Schmelztümpel
beeinflussten Sichtwinkeln mehr Licht, während aus den anderen Sichtwinkeln
relativ gesehen weniger Licht in den Sensor einfällt. Somit nimmt das Verhältnis
C aus den Messwerten von Irradianzsensor und Radianzsensor ab (C < pi). Un-
ter dunkleren Stellen (dickeres Eis, Schneeauflage, Presseisrücken) steigt analog
das Verhältnis an, da in den Irradianzsensor relativ gesehen mehr Licht einfällt
(C > pi).
Abbildung 4.32: Auswirkung von Inhomogenitäten der Eisdecke auf das Ver-
hältnis zwischen Irradianz und Radianz. Hellere Farben stehen hierbei für mehr
Licht.
Diese Unterschiede heben sich bei Mittelwertbildung über das gesamte Pro-
fil gegenseitig auf. Deshalb kann aus einem aus vielen Messungen entlang eines
Profils berechneten Mittelwertes die Übereinstimmung mit dem isotropen Fall
(C = pi) überprüft werden, bzw. können Rückschlüsse auf den Strahlungstrans-
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port durch das Eis gezogen werden. Dasselbe gilt auch für Messungen unter
möglichst großflächig homogenem Eis.
Die Mittelung über den gesamten aufgenommenen Datensatz ergibt C =
2, 313± 0, 115 (siehe Abbildung 4.31), was eine deutliche Abweichung vom iso-
tropen Fall (C = pi) bedeutet. Im Folgenden sollen die Ursachen für dieses
Ergebnis untersucht werden. Aufgrund des erklärten geometrischen Effektes hat
nur der Mittelwert und nicht seine Standardabweichung eine physikalische Be-
deutung. Der Fehler ergibt sich direkt aus der Genauigkeit der Sensoren zu ca.
5%.
4.5.2 Mögliche Ursachen
Eine naheliegende Erklärung liegt in einem nicht vollständig isotropen Radianz-
feld im Eis. Die Phasenfunktion der einzelnen Streuereignisse (Einzelstreuung)
im Meereis wird zumeist als anisotrop angenommen (siehe Abschnitt 2.4.2).
Simulationen von Petrich et al. (2012) zeigen jedoch, dass Mehrfachstreuung
unabhängig vom verwendeten Asymetrieparameter g der Phasenfunktion be-
reits nach kurzer Wegstrecke zu einer effektiv isotropen Streuung und einem
isotropen Lichtfeld im Meereis führt. Es gibt experimentelle Hinweise sowohl
für ein isotropes (France und King, 2012) als auch ein anisotropes (Pegau und
Zaneveld, 2000) Radianzfeld in Eis und Schnee.
Um die Ursachen weiter einzuschränken, wurde das Irradianz/Radianz- Ver-
hältnis C in Abhängigkeit von der Eisdicke und dem Abstand der Messung von
der Eisunterseite untersucht (Abbildung 4.33). Die mangelnde Abhängigkeit des
Verhältnisses vom Abstand der Sensoren zum Eis deutet darauf hin, dass es sich
nicht um einen reinen Geometrie-Effekt handelt.
Das Verhältnis von Irradianz zu Radianz C zeigt in den gemessenen Daten
keine deutliche Abhängigkeit von der Wellenlänge. Dies lässt den Schluss zu,
dass Absorption als stark wellenlängenabhängiges Phänomen nur eine geringe
Rolle spielt. Streuprozesse von Licht im Eis sind hingegen hinreichend unabhän-
gig von der Wellenlänge. Das deutet darauf hin, dass die Streueigenschaften des
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Eises C entscheidend beeinflussen. Da der Streukoeffizient von Wasser deutlich
geringer als der von Eis ist, wird das Radianzfeld im Wasser nur noch gering
verändert.
Auch zeigt sich keine deutliche Abhängigkeit von der Eisdicke. Wäre dies
der Fall, könnte die Abweichung direkt darauf zurückgeführt werden, dass das
Radianzfeld noch nicht den asymptotischen isotropen Endzustand erreicht hat.
Dieses Ergebnis deutet darauf hin, dass ein asymptotischer eisdickenunabhängi-
ger Zustand, wie von Petrich et al. (2012) vorgeschlagen, bereits nach wenigen
Zentimetern erreicht ist, dieser jedoch keine isotrope Verteilung der Radianz
im Eis verursacht. Es muss sich also um ein Phänomen handeln, das auch im
unteren Teil des Eises für ein anisotropes Radianzfeld sorgt. Die lamellenartige
Struktur des säuligen Meereises könnte ein Grund hierfür sein.
Abbildung 4.33: Irradianz/Radianz-Verhältnis C in Abhängigkeit von Entfer-
nung zur Eisunterseite (links) und Eisdicke (rechts). Es zeigt sich keine erkenn-
bare Abhängigkeit von beiden Parametern.
4.5.3 Anisotrope Streuung im Meereis
Die anisotrope Kristallstruktur von säuligem Meereis (siehe Abschnitt 2.6) lässt
bereits vermuten, dass Anisotropie für viele physikalische Eigenschaften im Eis
eine wichtige Rolle spielt. Sie gilt auch als Ursache für die Anisotropie ande-
rer physikalischer Eigenschaften von Meereis, wie z.B. der Leitfähigkeit (Jones
et al., 2012) oder der Druckfestigkeit (Timco und Weeks, 2010). Dies betrifft
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jedoch nicht den in der Phasenfunktion auftretenden Asymmetrie-Parameter g,
sondern viel mehr die räumliche Anordnung der Streuzentren. Die Theorie des
Strahlungstransfers geht davon aus, dass die Streuzentren zufällig und relativ
gleichmäßig im Medium verteilt sind. Streuung im Eis findet hauptsächlich an
Luft- und Soleblasen statt. Diese sind jedoch oft in einer gewissen Regelmäßig-
keit entlang der einzelnen Kristallsäulen angeordnet.
Trodahl et al. (1989) und Haines et al. (1997) haben dies in ihrem Strahlungs-
transfermodell durch einen richtungsabhängigen Streukoeffizienten dargestellt.
Nur mit diesem erweiterten Modell konnten sie ihre Ergebnisse für den Strah-
lungstransport im Eis reproduzieren. Hierbei wird zwischen einem horizontalen
Streukoeffizienten σh und einem vertikalen Streukoeffizienten σv unterschieden.
Die Experimente von Grenfell und Hedrick (1983) bestätigen bei genauer Ana-
lyse die Vermutung, dass es Unterschiede zwischen horizontalem und vertikalem
Streukoeffizienten gibt. Leider wird dieser nicht quantifiziert und es existieren
keine weiteren Veröffentlichungen zur Größe dieser Parameter. Zudem werden
von Grenfell und Hedrick (1983) lediglich sehr kleine Proben (1−2 cm) verwen-
det um möglichst nur Einfachstreuung zu messen. Auswirkungen der regelmä-
ßigen Anordnung von Streuzentren in der Kristallstruktur würden sich jedoch
erst bei größeren Proben deutlich zeigen.
Bisherige Messungen der Strahlaufweitungsfunktion (engl. beam spread func-
tion) (Voss und Schoonmaker, 1992; Maffione et al., 1998) vernachlässigen auf-
grund der Messgeometrie die Unterschiede zwischen vertikaler und horizontaler
Ausbreitungsrichtung. Untersuchungen von horizontaler Lichtextinktion (Zhao
et al., 2010; Ehn et al., 2011) wurden bisher nur rein empirisch und nicht un-
ter Berücksichtigung von inherenten optischen Eigenschaften ausgewertet. Eine
Messung von σh und σv an Proben verschiedener Kristallstrukturen würde zum
weiteren Verständnis der Lichtausbreitung durch das Eis beitragen können.
Eine Anisotropie des Streukoeffizienten σ könnte erklären, warum das Ra-
dianzfeld im Eis trotz starker Mehrfachstreuung nicht isotrop ist. So führt die
geordnete ungleich verteilte Anordnung der Streuzentren entlang der vertikalen
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Kristallstruktur zu einer verstärkten Streuung nach unten und unterdrückter
horizontaler Ausbreitung unabhängig von den Eigenschaften der Phasenfunkti-
on der Einzelstreuung.
4.5.4 Winkelabhängigkeit der Radianz
Einen direkten Zugang zum Wert von C bietet die Winkelabhängigkeit f(θ) der
aus der Eisunterseite austretenden Radianz. Aus der Definition der Irradianz F












I0 · f(θ, φ) cos θ sin θdθdφ
folgt für azimuthale Symmetrie
F = 2pi · I0
∫ pi/2
θ=0
f(θ) cos θ sin θdθ






f(θ) cos θ sin θdθdφ
Ist also die Winkelabhängigkeit der aus der Eisunterseite austretenden Radianz
bekannt, kann das zu erwartende Verhältnis von Irradianz und Radianz berech-
net werden. Da es sich bei Eis um ein stark streuendes Medium handelt, braucht
insbesondere bei dickem Eis der Sonnenstand nicht weiter berücksichtigt zu wer-
den. Diese Winkelabhängigkeit kann prinzipiell mit der hier vorgestellten ROV-
Methode untersucht werden, da das verwendete ROV auch Drehbewegungen
in alle drei Raumrichtungen ausführen kann. Solche Messungen sollen deshalb
während der kommenden Feldarbeiten durchgeführt werden. Ähnliche Messun-
gen sind bereits von antarktischem Festeis veröffentlicht worden (Trodahl et al.,
1989). Diese werden in Abbildung 4.34 zusammen mit den Vorhersagen der
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Photonen-Diffusionstheorie (Kokhanovsky, 2006) dargestellt. Diese entsprechen
in etwa der in der Theorie des Strahlungstransfers oft verwendeten Eddington-
Näherung (Chandrasekhar, 1960; Trodahl et al., 1989).
Abbildung 4.34: Winkelabhängigkeit der aus der Eisunterseite austretenden Ra-
dianz. Gezeigt werden Messdaten von Trodahl et al. (1989) an zwei unterschied-
lichen Stationen (rot) sowie die Vorhersage der Photonen-Diffusionstheorie
(blau).
Aus der Photonen-Diffusionstheorie ergibt sich nach Kokhanovsky (2006)
für den Fall eines optisch dichten durch Streuung dominierten Mediums für die
Winkelabhängigkeit der aus der Unterseite austretenden Radianz unter Berück-
sichtigung der Lambert’schen Kosinus-Charakteristik das Folgende:










Hierbei sind µ der Kosinus des Beobachtungswinkel (µ = cos θobs) relativ zum





4.5.4.1 Berechnung nach Voss und Schoonmaker (1992)
Schoonmaker et al. (1989) sowie Voss und Schoonmaker (1992) haben die Win-
kelverteilung der aus dem Eis austretenden Radianz untersucht. Hierbei wurde
jedoch nur sehr dünnes im Labor gewachsenes Eis untersucht. Außerdem wurde
eine Versuchsanordnung verwendet, bei der ein Strahl - entgegen der natürli-
chen Situation - von unten auf das Eis trifft. Somit ist das Ergebnis sehr von
der stark streuenden Oberflächenschicht und weniger von der lamellaren Kris-
tallstruktur abhängig. Aus der Analyse ihrer Daten schlagen sie die folgende
empirische Formel für die Winkelabhängigkeit vor:
f(θ) = cosn(z)(θ)
mit
n(z) = 8, 022 · z−0,705
Ein geringer Wert von n ergibt sich also für eine große Eisdicke. Die sich hieraus
ergebenden Winkelabhängigkeiten werden in Abbildung 4.35 gezeigt. Hieraus
lässt sich der Wert von C in Abhängigkeit von der Eisdicke berechnen. Abbildung
4.35 (links) zeigt den Vergleich zwischen diesem theoretischen Zusammenhang
und den gemessenen Daten. Hierbei ist festzustellen, dass die Kurve ebenfalls
die Bereiche der höchsten Punktdichten im Diagramm verfehlt. In der Unter-
suchung von Voss und Schoonmaker (1992) wurden nur Eisdicken bis 20 cm
betrachtet. Eine Verallgemeinerung auf die großen Eisdicken in der zentralen
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Arktis ist daher nur nicht möglich. Aufgrund der unterschiedlichen Messgeo-
metrie und offensichtlicher Abweichungen von den auf TransArc gemessenen
Daten, wird diese Berechnungsmethode hier nicht weiter für die Interpretation
des Verhältnisses von Irradianz und Radianz verwendet.
Abbildung 4.35: Irradianz/Radianz-Verhältnis in Abhängigkeit von der Eisdicke
. Messdaten (rot), sowie der nach Schoonmaker et al. (1989) zu erwartende
Wert (blau). Die schwarzen Linien zeigen den Isotropen Fall C = pi sowie den
Mittelwert der Messungen C = 2, 31(links). Winkelabhängigkeit der aus dem Eis
austretenden Radianz nach Voss und Schoonmaker (1992) für unterschiedliche
n, die Eisdicken von z ≈ 500; 50; 20; 5 cm entsprechen (rechts).
4.5.4.2 Berechnung aus Monte-Carlo-Simulationen
Eine weitere Möglichkeit, die Winkelabhängigkeit der Radianzverteilung zu be-
rechnen, sind Monte-Carlo-Modelle für den Strahlungstransport im Meereis
(Light et al., 2003; Petrich et al., 2012). Aus Modelldaten von Petrich et al.
(2012), die bereits in Abschnitt 3.4.2 verwendet wurden, konnten entsprechen-
de Diagramme erstellt werden. Das Modell gibt für jeden austretenden Strahl
Azimuth- und Zenitwinkel aus. Diese wurden zunächst in zwölf Azimuthwinkel-
Sektoren von je 30◦aufgeteilt um später die numerische Ungenauigkeit quanti-
fizieren zu können. Für jeden Sektor wurde ein Histogramm der auftretenden
Zenitwinkel mit einer Klassenbreite von 5◦erstellt. Um die unterschiedlichen
Raumwinkelanteile der Zenitwinkel zu kompensieren, wurde diese Verteilung
durch den innerhalb der Klasse abgedeckten Raumwinkel geteilt. Abschließend
führte eine Mittelwertbildung über alle Sektoren zur endgültigen Form von F(θ).
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Die Standardabweichung stellt hier ein Maß für die Simulationsgenauigkeit dar.
Aufgrund der Geometrie ergibt sich für senkrecht austretendes Licht eine deut-
lich größere Unsicherheit als für Strahlen, die sehr flach aus dem Eis austreten.
Abbildung 4.36 zeigt die berechneten Winkelabhängigkeiten in Kombination
mit verschiedenen Mess- und Theoriedaten. Um aus diesen Daten nun C be-
rechnen zu können, muss beachtet werden, dass der rein geometrische Effekt
eines Lambert’schen Strahlers bereits enthalten ist und die zuvor verwendete
Winkelabhängigkeit als f(θ) = F/ cos(θ) gegeben ist.
Abbildung 4.36: Winkelabhängigkeit f(θ) der vom Eis emittierten Radianz für
verschiedene Simulations-Szenarien. Zusätzlich werden Messdaten von Trodahl
et al. (1989) (σH/σV = 3) sowie theoretische Werte der Diffusionstheorie gezeigt
und die aus den Kurven berechneten Werte für C angegeben.
Die Vorhersagen der Diffusionstheorie werden durch die Monte-Carlo Simu-
lationen für den isotropen Fall (σH/σV = 1) bis auf wenige Prozent genau
reproduziert. Der anisotrope Fall (σH/σV = 3) kann nicht im Rahmen der Dif-
fusionstheorie bearbeitet werden, deshalb werden zum Vergleich die Messdaten
von Trodahl et al. (1989) gezeigt. Im Rahmen der damaligen Experimentiertech-
nik stimmen diese mit den berechneten Kurven überein. Weiterhin zeigt sich in
Abbildung 4.36 auch der geringe Einfluss von Absorption auf die Winkelver-
teilung der Radianz, da die Streuung im Meereis dominiert (Perovich, 1996;
Petrich et al., 2012).
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4.5.4.3 Vergleich von Messungen und Modellen
Aus diesen Überlegungen lässt sich ein Zusammenhang zwischen Anisotropie
des Streukoeffizienten und Irradianz-Radianz-Verhältnis bestätigen. Weiterhin
zeigt das Eis eindeutig nicht die Charakteristik eines Lambert’schen Strahlers,
womit sich die anfängliche Vermutung C 6= pi bestätigt. Ausgehend vom gesam-
ten TransArc-Datensatz lässt sich nun für verschiedene Eistypen ein mittlerer
Wert von C berechnen. Die gesammelten Werte für C sind in Tabelle 4.13 zu-
sammengefasst:
Tabelle 4.13: Übersicht über in dieser Arbeit auftretende Werte von C aus Theo-
rie und Messungen
C Situation Bemerkung
pi Lambert’scher Strahler -
2,49 isotrope Streuung Simulation & Diffusionstheorie
2,31 Gesamtdatensatz TransArc
2,57 mehrjähriges Eis TransArc
2,29 einjähriges Eis TransArc
1,97 neu gebildetes Eis TransArc
1,17 σH/σV = 3 Simulation
1,78 2.Nov Trodahl et al. (1989) einjähriges Eis (Antarktis)
0,96 18.Nov Trodahl et al. (1989) s.o., von Absorption durch Algen
beeinflusst
Es ergibt sich also eine große Bandbreite möglicher Werte. Die aufTransArc
gemessenen Werte der verschiedenen Eisklassen deuten darauf hin, dass C mit
dem Eistyp variiert. Hierbei sieht es so aus, als dürfte insbesondere der relative
Anteil von säuligem Meereis und dessen Ausprägung in den untersten Eisschich-
ten eine entscheidende Rolle spielen. Bereits wenige Zentimeter des Eises prägen
dem Radianzfeld die der jeweiligen Kristallstruktur entsprechenden Winkelver-
teilung auf.
Dieser Annahme gemäß sollte junges säuliges Meereis, das über eine kla-
re sehr einheitliche Säulenstruktur verfügt, anisotroper sein und somit gerin-
gere Werte von C aufweisen als älteres einjähriges Eis, bei dem verschiede-
ne Wachstumsperioden zu einer komplizierteren Kristallstruktur führen. Auch
Umformungsprozesse wie Sole-Drainage, Temperaturänderung und Verformung
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verringern die Ausprägung der säuligen Struktur (Timco und Weeks, 2010).
Entsprechend wurden auf TransArc im mehrjährigen Eis die höchsten Werte
(C = 2, 57) gemessen.
Im Vergleich zu den aus den Messungen von Trodahl et al. (1989) ermittel-
ten Werten (C = 1, 78 bzw. 0, 96) deuten die TransArc-Messungen auf eine
deutlich geringere Anisotropie. Dies kann durch drei Faktoren erklärt werden.
Zum Einen handelt es sich bei den Messungen von Trodahl et al. (1989) um
antarktisches Festeis, das unter deutlich ruhigeren Bedingungen wächst und
dadurch eine einheitlicher Kristallstruktur und somit eine höhere Anisotropie
aufweist. Zum Anderen dürften die kalten Temperaturen in der Antarktis zu
einem schnellen Eiswachstum und damit sehr langen Eiskristallen, also hoher
Anisotropie führen. Auch die Tatsache, dass auf TransArc das Eis in einem
wesentlich späteren Schmelzzustand untersucht wurde, deutet auf stark trans-
formiertes Eis hin, bei dem die Säulenstruktur bereits großteils zerstört ist. Oft
ähnelte das Eis eher einem sehr porösen Schwamm als einem festen Medium.
Es ergeben sich somit die folgenden neuen Erkenntnisse für den Strahlungs-
transport im Eis:
• Das Verhältnis von Irradianz und Radianz C unter der Meereisdecke ist
entgegen früherer Annahmen ungleich pi.
• C hängt von der Kristallstruktur in den untersten Eisschichten ab.
• Trotz der starken Mehrfachstreuung, ist das Radianzfeld aufgrund der
Anordnung der Streuzentren anisotrop. Die Anordnung der Streuzentren






5.1 Vorteile der neuen Mess- und Auswertungs-
methode
Die neue Methode zur Messung transmittierten Lichtes unter dem Eis mit Hil-
fe eines ROV bietet insbesondere den Vorteil einer sehr hohen Datenausbeute
in Kombination mit guter Kenntnis der Eisgeometrie. Zur Messung haben sich
Tauchfahrten in konstanter Tiefe (z.B. 2 m) bei gleichbleibender Geschwindig-
keit aufgrund der Strömungsverhältnisse unter dem Eis als am günstigsten her-
ausgestellt. Die Positionsermittlung anhand von Markierungsstangen erreicht
eine in Bezug auf die räumliche Sensorauflösung ausreichende Genauigkeit. Der
Einsatz des verwendeten ROV-Systems ist auf Eisstationen von mindestens
sechs Stunden Dauer mit einem Team aus vier Helfern sehr flexibel und effizient
möglich. Die räumliche Variabilität der optischen Eigenschaften des Meereises
kann auf diese Weise effizienter als bisher erfasst werden. Langsame Tauchfahr-
ten entlang eines gut vermessenen Profiles bieten die Möglichkeit zur detail-
lierten Auswertung mithilfe von Modellen, während lange Tauchfahrten abseits
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markierter Profile die räumliche Variabilität auf Schollenskala ideal beproben.
Tiefenprofile ermöglichen eine direkte Erfassung der Wassereigenschaften zur
Korrektur der Messergebnisse sowie der Untersuchung geo-bio-chemischer Pro-
zesse unter dem Eis. Während der verwendete Irradianzsensor gut für die Ab-
schätzung der Energieflüsse geeignet ist, bietet ein Radianzsensor einen räumlich
höher aufgelösten Blick auf die optischen Eigenschaften des Meereises.
Ein kritischer Punkt ist die Orientierung unter dem Eis. Ausfälle und Ab-
weichungen der Kompasssysteme im Bereich des magnetischen Poles erschweren
dies zusätzlich. Für eine sichere und kontrollierte Tauchfahrt ist somit ausrei-
chend Helligkeit unter dem Eis notwendig. Dies limitiert die Einsatzmöglichkei-
ten der Methode je nach Eisbedingungen auf Zeiten, in denen ausreichend Licht
an der Oberfläche (>10 W/m2) zur Verfügung steht.
Der Schritt weg von Strahlungstransfermodellen auf der Basis mikroskopi-
scher Eigenschaften hin zur Betrachtung makroskopischer Eisklassen ermöglicht
eine direkte Anwendung der Messdaten in Meereismodellen unter Einbeziehung
der dazugehörigen Variabilität. Der zukünftige Einsatz der Methode wird auf ei-
ner vergrößerten Datenbasis eine noch genauere Klassifikation ermöglichen. Die
zahlreichen erfassten Meta- und Eisgeometriedaten ermöglichen in Kombinati-
on mit wiederholten Messungen auch einen Einblick in den Einfluss des Schnees
sowie von Gefrier- und Schmelzprozessen auf die optischen Eigenschaften des
Meereises. Die simultane Messung der Eisdicke ermöglicht anhand von anderen
Eisdickenmessungen (z.B. EM-Bird) eine Evaluation der Repräsentativität der
aufgenommenen optischen Daten.
5.2 Erkenntnisse über die optischen Eigenschaf-
ten von Meereis
Abbildung 5.1 vereinigt die im Laufe dieser Arbeit bestimmten Transmittanzen
(Abschnitt 4.2.3) ähnlich der von Perovich (1996) für Albedo-Werte erstellten
Abbildung 2.5. Die räumliche Variabilität ist groß, jedoch im Sommer größten-
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teils durch die Größenskala der Schmelztümpelbildung bestimmt und innerhalb
der einzelnen Eistypen deutlich begrenzt. Erste Messungen zeigen dass bereits
eine dünne Schneeauflage die Transmittanz des Meereises in etwa auf ein Drittel
reduziert (Abschnitt 4.3).
Abbildung 5.1: Aus dem TransArc-Datensatz bestimmte Transmittanz-Werte
für verschiedene Eistypen und den Wellenlängenbereich 320-950 nm.
Die starke Streuung im Meereis führt dazu, dass der Großteil des Lichts, das
in einem Sensor direkt unter dem Eis registriert wird von einer Fläche an der
Eisoberfläche mit Radius von 1 m bis 1,5 m kommt. Für den Irradianzsensor
vergrößert sich diese Fläche deutlich, wenn der Sensor mit Abstand zum Eis
misst. Für Radianzsensoren ergibt sich jedoch nur eine unwesentliche Vergrö-
ßerung der Ursprungsfläche bei Messung mit Abstand zum Eis, weshalb diese
auch bei Messungen aus größeren Tiefen (>10 m) an Bord von U-Booten oder
AUV die Oberflächenvariabilität erfassen können (Abschnitt 3.4.2).
Aus dem Vergleich der Daten beider Sensoren konnte geschlossen werden,
dass das Verhältnis von Irradianz und Radianz C unter der Meereisdecke ent-
gegen früherer Annahmen ungleich pi ist und von der Kristallstruktur in den
untersten Eisschichten abhängt. Somit ergibt sich, dass trotz starker Mehrfach-
streuung das Radianzfeld in und unter dem Eis aufgrund der Anordnung der
Streuzentren anisotrop ist. Die Anordnung der Streuzentren entlang von Kris-
tallgrenzen führt bei säuligem Meereis zu einem anisotropen Streukoeffizienten
(Abschnitt 4.5).
Eine direkte Bestimmung des Chlorophyll-Gehaltes nach Mundy et al. (2007)
aus den optischen Messungen erwies sich aufgrund methodischer Probleme als
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nicht aussagekräftig. Die Auswertung der während der Polarsternfahrt gewon-
nenen bio-optischen Eiskernproben ist zum jetzigen Zeitpunkt noch nicht weit
genug fortgeschritten, um auf Basis dieser Daten eine neue Methode zu entwi-
ckeln die auch für sommerliche Verhältnisse in der zentralen Arktis zuverlässige
Ergebnisse liefert.
5.3 Bedeutung der Messungen im Bezug auf das
Klimasystem
In den letzten Jahrzehnten hat sich das Meereis der Arktis drastisch verän-
dert (Perovich, 2011). Die Ausdehnung des Eises und dessen Dicke geht stark
zurück (Serreze et al., 2007; Haas et al., 2008). Zusätzlich verschwindet das
mehrjährige Eis in weiten Teilen der Arktis und wird durch dünneres einjäh-
riges Eis ersetzt (Maslanik et al., 2007). Aus unseren Messungen konnten wir
repräsentative modale Transmittanzen für das Meereis in der zentralen Arktis
und den Spektralbereich der gesamten kurzwelligen Strahlung (250-2500 nm)
ableiten. Die Ergebnisse sind in Abbildung 5.2 gemeinsam mit Albedowerten
nach Perovich (1996) dargestellt. Gewichtet man die Transmittanzen der einzel-
nen Komponenten für einjähriges und mehrjähriges Eis mit der jeweils typischen
Schmelztümpelbedeckung (50 bzw. 20 %), erhält man mittlere Transmittanzen
der beiden Eistypen. Hierbei werden durch einjähriges Eis im Mittel 13% des
einfallenden Sonnenlichtes transmittiert, während durch mehrjähriges Eis nur
ca. 4% transmittiert werden. Es dringt also mehr als dreimal so viel Licht durch
jüngeres Eis.
Aufgrund des beobachteten Wechsels von mehrjährigem zu einjährigem Eis
dringen daher in großen Teilen der Arktis bereits etwa dreimal so viel Licht
durch das Eis hindurch als vor wenigen Jahrzehnten. Dieser Trend könnte sich
in den nächsten Jahren fortsetzen. Dieses Licht trägt einerseits zur Erwärmung
der obersten Ozeanschicht bei. Andererseits steht bedeutend mehr Licht für bio-
logische Prozesse zur Verfügung. Zum einen steht ein breiterer Wellenlängenbe-
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Abbildung 5.2: Transmittanz und Albedo von ein- und mehrjährigem Meereis.
Zusätzlich werden mit der jeweiligen Schmeltümpelkonzentration gewichtete
mittlere Transmittanzen für beide Eistypen gezeigt. Alle Werte gelten für den
Spektralbereich der gesamten kurzwelligen Strahlung (250-2500 nm)
141
reich zur Verfügung, zum anderen vergrößert sich das Ausmaß der euphotischen
(potentiell produktiven) Zone. Je nach Beschaffenheit des Ökosystems in und
unter dem Eis könnte es hierbei bei ausreichender Nährstoffverfügbarkeit zu ei-
ner Vervielfachung der Primärproduktion kommen. Wie genau das Ökosystem
auf diese Änderungen reagiert ist jedoch bisher nur unzureichend bekannt.
Berechnet man den mittleren Anteil absorbierten Lichtes für beide Eistypen,
so stellt man fest, dass einjähriges Eis nicht nur mehr Licht transmittiert, son-
dern auch insgesamt mehr Licht absorbiert. Mehrjähriges Eis absorbiert ca. 34%
der einfallenden Sonnenstrahlung, während einjähriges sogar ca. 51% absorbiert.
Einjähriges Eis schmilzt somit nicht nur aufgrund seiner geringeren Dicke, son-
dern auch aufgrund seiner optischen Eigenschaften schneller als mehrjähriges
Eis. Im Sommer ist dieser Unterschied am ausgeprägtesten, da bei Schneeaufla-
ge und gefrorener Oberfläche die Transmissionsunterschiede geringer ausfallen.
Die hier genannten Zahlen sind natürlich vom betrachteten Wellenlängenbereich
abhängig, weshalb Tabelle 5.1 die Transmittanzwerte auch für andere Wellen-
längenbereiche angibt.
Tabelle 5.1: Transmittanzen für einjähriges und mehrjähriges Eis in unterschied-
lichen Wellenlängenbereichen. Die Werte für den Bereich der kurzwelligen Glo-
balstrahlung (250-2500 nm) ergeben sich durch Skalierung desRamsesBereiches
(320-950 nm) mit 0,7951 anhand von Referenzspektren.
FYI MYI
Spektralbereich Total Blankeis Tümpel Total Blankeis Tümpel
PAR 20,0% 6,5% 33,5% 7,1% 2,0% 27,7%
Ramses 16,0% 5,0% 27,0% 4,9% 1,5% 18,5%
Globalstrahlung 12,7% 4,0% 21,5% 3,9% 1,2% 14,7%
Die Transmissionseigenschaften stellen somit einen wichtigen Baustein im
arktischen Klimasystem dar. Sie haben sowohl direkten Einfluss auf die Mas-
senbilanz des Eises und die Energieflüsse zwischen Ozean und Atmosphäre als
auch große Auswirkungen auf das Ökosystem im und unter dem Eis.
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5.4 Messfehler
Die vorgestellten Messungen sind wie bereits in Kapitel 3 beschrieben mit ver-
schiedenen Messfehlern behaftet. Abschnitt 3.6.2 hat dabei gezeigt, dass die
Fehler der Sensoren wie fehlerhafte Kalibration und leichte Abweichungen von
der senkrechten Messrichtung nur von untergeordneter Bedeutung sind. Hieraus
ergeben sich Fehler von ca. 5% der Messswerte.
Die weitaus größere Unsicherheit liegt in der Verknüpfung der Spektren mit
Zusatzinformationen wie Position und Eisgeometrie. Für die Position ergeben
sich bei dem verwendeten Positionierungsverfahren Ungenauigkeiten im Bereich
von ± 1 m (siehe Abschnitt 3.6.6). Auf dieser Strecke können jedoch die Eisgeo-
metrie und vor allem die Oberflächeneigenschaften bereits stark variieren. So
werden den Messpunkten teilweise falsche Eis- und Oberflächen-Eigenschaften
zugeordnet. Auch die lineare Interpolation der Eisgeometrie zwischen den ein-
zelnen Bohrungen führt zu teilweise beträchtlichen Fehlern. Die Daten des Al-
timeters konnten leider ebenfalls nicht für eine Verbesserung der räumlichen
Auflösung der Eisgeometrie herangezogen werden. Dies führt ebenfalls bei der
Tiefenkorrektur zu Ungenauigkeiten.
Im Gesamtbild spielen diese Detailfehler nur eine sehr geringe Rolle, so dass
die aus dem gesamten Datensatz abgeleiteten Aussagen ihre volle Gültigkeit
behalten. Die Genauigkeit der Zusatzinformationen einzelner Datenpunkte ist
jedoch stark unterschiedlich und nur für das jeweilige Profil einzeln beurteil-
bar. Diese Informationen sollten daher stets mit der nötigen Vorsicht verwendet
werden. Ist die für alle bisherigen Modelle nötige Annahme einer planparalle-
len Platte ausreichend gut erfüllt sollte jedoch auch die lineare Interpolation
zwischen den Bohrlöchern ein ausreichend genaues Abbild der Realität sein.
Während der Messungen zeigte sich, dass weder die Bohrlöcher selbst, noch
das vorsichtige Betreten der Profillinien zu bedeutenden Unterschieden in den
Messergebnissen führten.
143
Aufgrund der Tatsache, dass zur Steuerung des ROV eine ausreichende Hel-
ligkeit vorhanden sein muss, fehlen teilweise Messdaten der dunklen Teilbereiche
weniger Profile (6. und 11. September). Insgesamt bedeutet daher ein Fehlen von
geringen Transmittanzwerten insbesondere im Bereich großer Eisdicken nicht,
dass diese nicht vorkommen. Sie sind lediglich nicht bzw. nur schwer zu messen.
Die Übereinstimmung der ROV-Daten mit den großräumigen Eisdickenmes-
sungen (Schauer, 2012) bestätigt die Repräsentativität und somit Allgemeingül-
tigkeit der erworbenen Daten für die zentrale Arktis. Dennoch können aufgrund
regionaler Unterschiede in der Eismorphologie nicht alle Ergebnisse direkt in
andere Regionen der Arktis übertragen werden.
5.5 Vergleich mit vorhergehenden Messungen
Messungen der totalen Transmittanz finden sich nur bei Perovich et al. (1998).
Light et al. (2008) stellt lediglich anhand von Meßergebnissen berechnete totale
Transmittanzwerte vor. Während Perovich et al. (1998) eine Transmittanz von
2,1% für Blankeis sowie 14,4% für Schmelztümpel angibt, leitet Light et al.
(2008) aus theoretischen Rechnungen höhere Transmittanzen ab. Für 3 m dickes
einjähriges Eis werden 3%, für 1 m dickes 15% und für Schmelztümpel bis zu
47% genannt. Unsere Messungen stimmen somit besser mit denen von Perovich
et al. (1998) überein.
Spektrale Transmittanzen sind öfter zu finden (Grenfell, 1977; Perovich et al.,
1998; Light et al., 2008) jedoch können diese Werte ohne Angabe des einfallen-
den Spektrums nicht in totale Transmittanzen umgerechnet werden.
Für die Irradianz-Extinktionskoeffizienten finden sich ebenfalls nur wenige
totale Werte. Unsere Ergebnisse stimmen gut mit den in Abschnitt 2.5.5 bereits
genannten Zahlen von Perovich (1996) überein. Im Gegensatz zu den Messungen
von Perovich et al. (1998) und Light et al. (2008) finden wir in einjährigem Eis
die höheren Extinktionskoeffizienten, während dort die Extinktionskoeffizienten
für mehrjähriges Eis als in etwa doppelt so hoch wie für einjähriges Eis angege-
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ben werden. Dies könnte daran liegen, dass am dortigen Untersuchungsort noch
älteres mit Sedimenten verunreinigtes mehrjähriges Eis vorhanden war. Für das
Eisinnere werden in allen genannten Studien Werte zwischen 0,6 und 0,8 m−1 ge-
nannt, was sich ebenfalls mit unseren Ergebnissen (0,57-0,86 m−1) deckt. Auch
die bestimmten Werte für die Oberflächenschicht und Schnee stimmen mit den
bereits veröffentlichten Werten überein.
Aussagen zur räumlichen Variabilität werden nur von Perovich et al. (1998)
und (Nicolaus et al. 2012, eingereicht) gemacht. Während in unserem Daten-
satz die Transmittanz zwischen 0,01 und 0,4 variiert, beschreibt Perovich et al.
(1998) lediglich eine Variabilität, bei der die Transmittanz in hellen Gebieten
um einen Faktor zwei höher liegt als in dunklen Gebieten. Dies liegt hierbei
sicherlich daran, dass diese Messungen aus dem Frühjahr (April) stammen und
die Oberflächenvariabilität im Vergleich zum Sommer viel geringer ist. Perovich
et al. (1998) beschreibt weiterhin die mit Hilfe von Autokorrelation bestimm-
te Größenskala der Variation mit ca. 3,75 m. Laut seiner Beschreibung ergibt
sich dieser Wert hauptsächlich aufgrund der Winkelcharakteristik des Irradi-
anzsensors, was mittelrweile dank Untersuchungen von Ehn et al. (2011) und
Petrich et al. (2012) bestätigt werden kann. In unserem Fall wird im Gegen-
satz zu den Sommerdaten die Großenskala der Variabilität eindeutig durch die
Schmelztümpelgeometrie festgelegt.
Insgesamt kann gesagt werden, dass unsere Ergebnisse mit den bestehenden
Untersuchungen in den meisten Punkten sehr gut übereinstimmen. Unser Daten-
satz beschreibt jedoch die räumliche Variabilität besser als andere Studien und
bestätigt deren Ergebnisse auf einer sehr großen Datenbasis. Der umfangreiche
Datensatz ist für die Region und Jahreszeit einmalig und stellt so eine wertvolle
Erweiterung der bisherigen Datenbasis dar. Insbesondere die Werte der totalen
Transmittanzen des Sommermeereises stellen eine wichtige Beobachtung dessen
dar, was bisher nur aufgrund einzelner Messpunkte und theoretischen Modellen
erwartet wurde. Diese beobachteten totalen Transmittanz-Werte können erst-
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mals direkt in theoretischen Anwendungen wie großräumigen Klima-Modellen
eingesetzt werden.
5.5.1 zukünftige Messungen
Die begonnene Arbeit soll während der kommenden Polarsternfahrt im Sommer
2012 und danach fortgesetzt und auf eine noch breitere Datenbasis gestellt wer-
den um weitere Regionen und Jahreszeiten abzudecken. Hierbei soll durch ein
Unterwasser-Positionierungssystem sowie verbesserte Kamerasysteme insbeson-
dere die Positionierungsgenauigkeit der einzelnen Messungen weiter verbessert
werden. Optimierte Sensorpositionen und eine verbesserte Dokumentation der
Lageparameter, sollen eine noch bessere Untersuchung des Verhältnisses zwi-
schen Irradianz und Radianz ermöglichen.
Die Beziehungen zwischen Kristallstruktur und optischen Eigenschaften soll-
ten in Zukunft weiter untersucht werden. Hierzu wäre insbesondere die Messung
von C bei verschiedenen Eistypen und bekannter Kristallstruktur notwendig.
Messungen zur Winkelabhängigkeit der aus der Eisunterseite austretenden Ra-
dianz unter verschiedenen Eistypen bieten großes Potential für die weitere Un-
tersuchung des Strahlungstransportes im Meereis.
Ein erster Schritt hierzu wären direkte Labormessungen der Anisotropie
des Streukoeffizienten an ausreichend großen Proben (& 5 cm), wie sie bis-
her nicht existieren. Auch die direkte Kombination von Mikrotomographie-
Untersuchungen und Monte-Carlo-Modellen würde es ermöglichen, inherente
optische Parameter, wie Phasenfunktion und richtungsabhängige Streukoeffi-
zienten direkt zu bestimmen, anstatt sie lediglich als Eingangsparameter für
Modelle grob zu schätzen.
Zunächst muss eine theoretische Beschreibung des Zusammenhangs zwischen
anisotropem Streukoeffizienten und der Winkelabhängigkeit der emittierten Ra-
dianz gefunden werden, damit in einem zweiten Schritt die Auswirkungen der
Kristallstruktur auf den Strahlungstransfer im Eis quantifiziert werden können.
146
Diese Einsichten könnten die Basis für Strahlungsmodellierung im Eis weiter
verbessern und insbesondere die inherenten optischen Eigenschaften des Mee-
reises besser eingrenzen. Wie in Abschnitt 3.4.2 zu sehen ist, hat der Grad der
Anisotropie eine große Auswirkung auf die horizontale Variabilität der Licht-
transmission. Insbesondere im Zeitalter einer steigenden Schmelztümpelbede-
ckung (Roesel und Kaleschke, 2012) ist auch die horizontale Variabilität für die
gesamte transmittierte Lichtmenge entscheidend (Ehn et al., 2011; Frey et al.,
2011).
Da Licht einer der wichtigsten Faktoren für Primärproduktion ist, bildet
ein Verständnis des Lichtfeldes unter dem Eis den ersten Schritt zu einer er-
folgreichen Modellierung der Primärproduktion in der Arktis. Es besteht die
großartige Möglichkeit, basierend auf den umfangreichen biologischen und phy-
sikalischen Messdaten der Polarsternfahrten 2011 und 2012 in inderdisziplinärer
Zusammenarbeit zukünftig ein solches Modell zu entwickeln. Auch eine Verbes-
serung der bisher nur unzureichend funktionierenden optischen Bestimmung des
Chlorophyll-Gehaltes bleibt eine wichtige interdisziplinäre Aufgabe. Zusätzlich





Die von uns mit einem ROV durchgeführten Messungen der Lichttransmission
durch arktisches Meereis während der Reise ARK-XXVI/3 (TransArc) des deut-
schen Forschungseisbrechers FS Polarstern im August und September 2011
waren sehr erfolgreich. Das verwendete ROV bot viele neue Möglichkeiten zur
Erforschung des Lichtfeldes unter dem Eis. Im Gegensatz zu vorherigen Studien,
bei denen nur wenige Punktmessungen durchgeführt wurden, konnten über 6000
Spektren auf ca. 4,5 km Profillänge aufgenommen werden. Diese Datenmenge
macht es möglich die räumliche Variabilität zu erfassen und auf ausreichend
großer Datenbasis optische Eigenschaften für bestimmte Eistypen anzugeben.
Als Messmethode haben sich ROV Tauchfahrten in konstanten Tiefen ent-
lang abgesteckter Profile sowohl im Feld als auch für die Auswertung bewährt.
Während Irradianzsensoren eine Aussage über die Energiebilanz machen, er-
möglicht die Verwendung von Radianzsensoren eine detaillierte Untersuchung
der räumlichen Variabilität. Zu ihrem erfolgreichen Einsatz und richtiger Inter-
pretation der Daten ist jedoch ein noch tieferes Verständnis des Verhältnisses
von Irradianz und Radianz unter dem Meereis notwendig. Es hat sich gezeigt,
dass das Verhältnis der Messwerte beider Sensoren beträchtlich vom bislang er-
warteten Wert abweicht. Dies ließ sich aber durch die Berücksichtigung einer von
der Kristallstruktur abhängigen Anisotropie des Streukoeffizienten erklären.
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Ein Vergleich der vom ROV gemessenen Eisdickenverteilung mit Daten des
EM-Bird zeigt, dass die Messungen repräsentativ für die zentrale Arktis sind. Im
großflächigen Mittel transmittiert einjähriges Eis 13% des einfallenden Lichtes,
während mehrjähriges Eis mit 4% im Vergleich dreimal weniger Licht transmit-
tiert. Die räumliche Variabilität der Lichtverhältnisse ist hauptsächlich von den
Oberflächeneigenschaften abhängig und es ließ sich bestätigen, dass diese durch
die Schmelztümpelverteilung bestimmt wird. Der beobachtete arktisweite Wech-
sel von hauptsächlich mehrjährigem zu mehr einjährigem Eis führt somit zu einer
deutlich größeren Verfügbarkeit von Licht unter dem Eis. Es darf angenommen
werden, dass sich diese Veränderungen auch auf das Ökosystem auswirken.
Die vorliegende Arbeit legt ebenfalls einen soliden Grundstein für weitere
Untersuchungen. Weitere Messungen mit dieser Methode ermöglichen eine noch
umfangreichere Erfassung der optischen Eigenschaften von Meereis. Insbesonde-
re die Ausweitung der Messungen auf weitere Eistypen, Regionen und Jahreszei-
ten ist ein wichtiger Schritt zu einem umfassenden Verständnis der Lichttrans-
mission durch Meereis. Die Daten bieten auch in der Kombination mit Albedo-
und Fernerkundungs-Daten eine gute Möglichkeit zur besseren quantitativen
Berücksichtigung der Lichttransmission in der Klima- und Ökosystemmodellie-
rung. Die neu gewonnenen Erkenntnisse über die Anisotropie des Streukoeffi-
zienten von Meereis, sollten mit zukünftigen Feld- und Labormessungen ein-
gehender untersucht werden, um in Kombination mit Computermodellen das
Verständnis des Strahlungstransportes im Meereis voranzubringen. Mit dieser
Arbeit und ihrer Weiterführung kann ein wertvoller Beitrag zum Verständnis der
optischen Eigenschaften von Meereis und damit der Oberflächenenergiebilanz in
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